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RESUMEN 
 
 La lenta circulación del agua en los sistemas fisurales de macizos 
rocosos silíceos permite una notable actividad microbiológica que, junto 
con el agua, actúan sobre la roca produciendo la disolución del silicio y su 
posterior precipitación en forma de ópalo amorfo, que constituirá una 
variada gama de espeleotemas silíceos. Se han estudiado los productos de 
la meteorización y la microbiota asociada por técnicas de difracción de 
rayos X y mediante microscopía óptica y electrónica de barrido, 
estableciéndose las relaciones geobiológicas, roca y biota, que presentan 
una gran homogeneidad tanto en los tipos de espeleotemas como en los 
microorganismos implicados, lo que permite deducir que siempre que 
coincidan los agentes principales: agua, biota y medio físico confinado rico 
en silicio, se repetirá el mismo resultado.  
 
 Esta investigación ha sido elaborada desde una perspectiva 
geológica, aunque con una amplia base biológica, siendo este nuevo 
enfoque geobiológico su principal novedad. Además, se ha conseguido 
ampliar los horizontes previamente establecidos para los espeleotemas 
silíceos: de cuevas, a pequeños abrigos naturales; de granitos, a cualquier 
roca con sílice disponible; de lo puramente inorgánico, a un sistema 
geobiológico, e incluso, todavía a modo de hipótesis, del medio terrestre, a 
otros posibles ambientes fuera de nuestro planeta. 
    
  





 The slow water circulation in the fissure systems of siliceous rocky 
massifs allows a remarkable microbiological activity that, together with the 
water, act on the rock producing the dissolution of the silica and its later 
precipitation as amorphous opal, which will form a varied range of siliceous 
speleothems. The results of the weathering and the associated microbiota 
have been studied by means of X-ray diffraction techniques, and optical 
and electronic scanning microscopy, establishing the geobiological 
relationships, rock and biota, which present a great homogeneity both in 
the types of speleothems and the implied microorganisms. This allows 
inferring that the same result will always be repeated whenever the main 
agents coincide: water, biota and physical environment. 
 
 This research has been carried out from a geological perspective 
though with a broad biological basis, this new perspective being its main 
novelty. Moreover, the goals previously established for the siliceous 
speleothems have been enlarged: from caves to small natural shelters; 
from granites to any rock with available silica; from purely inorganic to a 
geobiological system, and even, as hypothesis, from the terrestrial 
environment to other possible environments outside our planet. 
    
  






A lenta circulación da auga nos sistemas fisurales de macizos 
rochosos silíceos permite unha notable actividade microbiolóxica que, 
xunto coa auga, actúan sobre a rocha producindo a disolución do silicio e a 
súa posterior precipitación en forma de ópalo amorfo, que constituirá unha 
variada gama de espeleotemas silíceos. Estudáronse os produtos da 
meteorización e a microbiota asociada por técnicas de difracción de raios X 
e mediante microscopía óptica e electrónica de varrido, establecéndose as 
relacións xeobiolóxicas, rocha e biota, que presentan unha grande 
homoxeneidade tanto nos tipos de espeleotemas coma nos 
microorganismos implicados, o que permite deducir que sempre que 
coincidan os axentes principais: auga, biota e medio físico confinado rico en 
silicio, repetirase o mesmo resultado. 
 
Esta investigación foi elaborada dende unha perspectiva xeolóxica, 
aínda que cunha ampla base biolóxica, sendo este novo enfoque 
xeobiolóxico a súa principal novidade. Ademais, conseguiuse ampliar os 
horizontes previamente establecidos para os espeleotemas silíceos: de 
covas, a pequenos abrigos naturais; de granitos, a calquera rocha con sílice 
dispoñible; do puramente inorgánico, a un sistema xeobiolóxico, e, mesmo 
aínda a xeito de hipótese, do medio terrestre, a outros posibles ambientes 
fóra do noso planeta. 
 
    
  
    
 
ÍNDICE 
          
                   Pág. 
 
 
CAPÍTULO 1: INTRODUCCIÓN ................................................................... 1 
 
1.1. Antecedentes  .................................................................................... 3 
1.2. Localización geográfica de las zonas muestreadas ............................ 8 
1.3. Encuadre geológico .......................................................................... 10 
1.3.1. Oeste de Cáceres: Los Barruecos ................................................ 14 
1.3.2. Noreste de Mérida: Berrocal del Rugidero ................................. 15 
1.3.3. Sur de Badajoz: Alto de Barruecos ............................................. 17 
1.3.4. Norte de Córdoba: Las Jaras ....................................................... 18 
1.3.5. Sierra de Huelva: Los Marines .................................................... 20 
1.3.6. Cuenca Minera: Campofrío (Huelva) .......................................... 21 
1.3.7. Cuenca Minera: Riotinto-Peña del Hierro (Huelva) .................... 22 
 
1.4. Clima: Precipitaciones y Temperatura .............................................. 26 
1.4.1. Oeste de Cáceres: Los Barruecos ................................................ 27 
1.4.2. Noreste de Mérida: Berrocal del Rugidero ................................. 28 
1.4.3. Sur de Badajoz: Alto de Barruecos ............................................. 29 
1.4.4. Norte de Córdoba: Las Jaras ....................................................... 30 
1.4.5. Sierra de Huelva: Los Marines .................................................... 31 
1.4.6. Cuenca Minera: Campofrío (Huelva) .......................................... 32 
1.4.7. Cuenca Minera: Riotinto-Peña del Hierro (Huelva) .................... 33 
 
1.5. Vegetación ........................................................................................ 34 
1.5.1. Oeste de Cáceres: Los Barruecos ................................................ 34 
1.5.2. Noreste de Mérida: Berrocal del Rugidero ................................. 34 
1.5.3. Sur de Badajoz: Alto de Barruecos ............................................. 35 
1.5.4. Norte de Córdoba: Las Jaras ....................................................... 36 
1.5.5. Sierra de Huelva: Los Marines .................................................... 36 
1.5.6. Cuenca Minera: Campofrío (Huelva) .......................................... 37 
1.5.7. Cuenca Minera: Riotinto-Peña del Hierro (Huelva) .................... 37 
 
1.6. Justificación y objetivos.................................................................... 38 
 
    
                   Pág. 
 
 
1.7. Metodología  .................................................................................... 40 
1.7.1. Métodos de campo ..................................................................... 40 
1.7.2. Métodos de laboratorio .............................................................. 41 
1.7.3. Métodos de gabinete .................................................................. 45 
 
 
CAPÍTULO 2: AMBIENTES Y CONDICIONES DE PRECIPITACIÓN ............. 47 
 
2.1. Cavidades típicas para la precipitación  ........................................... 49 
2.1.1. Cuevas desarrolladas a lo largo de planos de fractura ............... 50 
2.1.2. Cuevas asociadas a bloques ........................................................ 52 
2.1.3. Tafoni .......................................................................................... 54 
2.1.4. Tubos volcánicos ......................................................................... 56 
 
2.2. Afloramientos muestreados  ............................................................ 57 
2.2.1. Bolos graníticos ........................................................................... 58 
2.2.2. Tafoni .......................................................................................... 60 
2.2.3. Vulcanitas ácidas con morfología estratiforme  ......................... 60 
2.2.4. Metavulcanitas ácidas con morfología esquistosa ..................... 60 
 
2.3. Condiciones de precipitación ........................................................... 62 
2.3.1. Humedad y circulación de agua  ................................................. 62 
2.3.2. Valores de pH .............................................................................. 64 
2.3.3. Microorganismos ........................................................................ 66 
2.3.4. Temperatura................................................................................ 69 
 
CAPÍTULO 3: GÉNESIS Y CLASIFICACIÓN DE LOS ESPELEOTEMAS ......... 73 
 
3.1. Fases de formación de los espeleotemas ........................................ 75 
3.1.1. Acumulación polimineral de clastos detríticos  .......................... 76 
3.1.2. Colonización del medio por organismos vivos ........................... 77 
3.1.3. Disolución y precipitación de la sílice ......................................... 78 
3.1.4. Formación de triquitos o whiskers ............................................. 81 
 
 
                   Pág. 
 
    
3.2. Microestructura de los depósitos de ópalo ..................................... 84 
 
3.3. Clasificación mineralógica de los espeleotemas  ............................. 93 
3.3.1. Espeleotemas con ópalo ............................................................. 94 
3.3.2. Espeleotemas de pigotita ........................................................... 96 
3.3.3. Espeleotemas de evansita-bolivarita ........................................ 100 
 
3.4. Clasificación morfogenética de los espeleotemas  ........................ 102 
3.4.1. Depósitos por circulación de agua ............................................ 103 
3.4.2. Depósitos por exudación  ......................................................... 110 
3.4.3. Depósitos por estancamiento de agua ..................................... 117 
 
CAPÍTULO 4: MICROECOSISTEMA ........................................................ 121 
 
4.1. Contenido Biológico ....................................................................... 124 
4.1.1. Dominio Bacteria ...................................................................... 129 
4.1.2. Dominio Eucarya ....................................................................... 132 
4.2. Relaciones Tróficas ......................................................................... 156 
4.3. Ciclo del Silicio ................................................................................ 161 
FIGURAS ................................................................................................ 171 
 
CAPÍTULO 5: ESPELEOTEMAS Y CLIMA ................................................. 227 
 
CAPÍTULO 6: DISCUSIÓN Y RESULTADOS ............................................. 233 
 
CAPÍTULO 7: CONCLUSIONES ............................................................... 245 
 
BIBLIOGRAFÍA ....................................................................................... 253 
 
ANEXOS 
ANEXO I. Silicio: un elemento indispensable para  
microecosistemas en la Tierra y posiblemente fuera de ella ................ 289 
ANEXO II. Inventario muestras de campo ............................................. 305 
ANEXO III. Inventario amebas testáceas ............................................... 311 
ANEXO IV. Inventario diatomeas ........................................................... 315 
ANEXO V. Inventario pólenes ................................................................ 319 
 





















El estudio de los procesos de alteración de cavidades desarrolladas 
en rocas con un alto contenido en silicio, es ya muy antiguo. Los primeros 
espeleotemas fueron descritos por primera vez por Alexander Caldcleugh 
(1826) en Río de Janeiro (Brasil),  como estalactitas silíceas formadas en el 
contacto entre dos cuerpos gnéisicos.   
 
Durante muchos años, estas concreciones no fueron analizadas más 
que química y morfológicamente. Se dejaban así de lado aspectos de gran 
interés para la interpretación de estos depósitos como la génesis, 
desarrollo y mineralogía de estos depósitos.  
 
Es a partir de 1979 (Vidal Romaní, J.R. et al., 1979, 1983; Vidal 
Romaní, J.R. 1983) cuando comienzan a estudiarse de forma sistemática, 
empleando no solo los exámenes de visu, sino también estudios de análisis 
químico elemental, DRX, FRX, ATD, TG y observaciones morfológicas a 
través de Microscopía Electrónica de Barrido (MEB) que son, en su 
conjunto, las técnicas que han permitido avanzar de forma espectacular en 
el estudio de estos depósitos. 
 
En un principio, se suponía que la génesis de estos depósitos era 
exclusivamente un proceso químico de disolución de los minerales de la 
roca y posterior precipitación del soluto por sobresaturación (por 
evaporación). En estudios posteriores (Kuznetsov, S.I., 1975; Saavedra y 
Sánchez, 1981), realizados en depósitos análogos a espeleotemas, se 
menciona la relación directa entre su formación y la actividad biológica 
desarrollada por bacterias. Más tarde, Vidal Romaní y Vilaplana (1984) 
extrapolan estos datos, y hacen extensible esta idea también para los 
espeleotemas en rocas graníticas. En esta etapa empiezan también a 
hacerse análisis químicos y morfológicos de estos depósitos. Se determina, 
asimismo, la mineralogía del penacho que presentan algunos espeleotemas 
y se intenta explicar su génesis asimilándolos a los whiskers que en el 
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laboratorio se hacen cristalizar a partir de soluciones en hidrogeles de 
silicio de distintas sustancias (sulfatos, carbonatos, fosfatos, etc.) en muy 
baja concentración (García y Amorós, 1978; Tavira y Amorós, 1980; García, 
et al., 1981; García y Migues, 1982). 
 
En esta etapa desarrollada esencialmente durante el Siglo XX se 
avanza en el estudio de la mineralogía de los espeleotemas, que dejan de 
considerarse exclusivamente formados por sílice amorfa (ópalo), 
identificándose otros minerales como: yeso, anhidrita, calcita, cloruro 
sódico, fosfato cálcico, calcantita, evansita, entre otros. Wray (1997) 
recopila información sobre la diversidad mineralógica de los espeleotemas 
desarrollados en rocas silícicas: goethita, ópalo, calcedonia, cristobalita, 
tridimita y limonita, son los minerales descritos en este artículo. Este autor 
hace especial hincapié en la posibilidad de formas kársticas sobre 
materiales silíceos.  
 
Posteriormente (Vidal Romaní et al., 1998; Fernández Verdía et al., 
2000), describen de forma detallada las fases de formación de los 
espeleotemas, distinguiendo en el proceso dos etapas: una primera, 
biogénica, donde el sedimento presenta una textura porosa formada por 
acumulación de clastos angulosos de ópalo amorfo, producidos durante la 
desecación de la sílice amorfa debida a la disolución de los minerales del 
granito, a partir del agua, más los productos metabólicos, aportados por la 
actividad de las bacterias que desarrollan su actividad en el medio; y otra 
segunda, de redisolución, en la que se produce la precipitación de películas 
externas y la colmatación del sistema poroso. Asimismo, se describe dentro 
de esta última fase la formación del penacho del espeleotema formado por 
el crecimiento de triquitos de yeso. Por otra parte, los autores de este 
artículo reflejan como únicos factores determinantes para la formación de 
estos depósitos, un sustrato de rocas ácidas, un sistema fisural en la roca 




Posteriormente, Vidal Romaní et al. (2003) distinguen en el proceso 
tres fases de formación de los espeleotemas. En la primera fase biogénica, 
se produce la precipitación de sílice tanto en forma de clastos como de 
oolitos, dando lugar a la formación de una matriz porosa. En la segunda 
fase, de redisolución y precipitación, se produce el relleno de los huecos de 
esta matriz y la precipitación de una pátina externa. En la tercera fase, de 
concentración, la característica más notable es la formación del penacho 
que según los autores del trabajo está constituido en la mayor parte de los 
casos por yeso: el sulfato provendría de la oxidación de la materia orgánica 
por parte de las bacterias y el calcio de la alteración de las plagioclasas 
contenidas en el granito. Por otra parte, se clasifican, asimismo, los tipos de 
espeleotemas y de penachos atendiendo a su morfología.  
 
Poco tiempo después, Vidal Romaní y Sanjurjo Sánchez (2005) 
clasifican nuevamente los espeleotemas de una forma más precisa en: 
espeleotemas cilíndricos y espeleotemas en costras o láminas. Asimismo, 
dentro de los primeros se hace una diferenciación entre estalactitas, 
cuando son producidas por goteo, y antiestalactitas, cuando se forman por 
capilaridad. Por otra parte, los espeleotemas en capas son clasificados en: 
flowstones, cuando son cubiertas continuas de diferente grosor; gour-
dams, cuando tienen un desarrollo linear y sinuoso que retiene el agua 
temporalmente; y rimstones, cuando halos diminutos de ópalo-A se forman 
alrededor de puntos de salida de agua situados en el techo o pared de una 
cavidad. Los autores concluyen especificando la necesidad de un flujo lento 
de agua, así como de la presencia de actividad biológica, que acelere la 
degradación del cuarzo, para su posterior depósito como sílice amorfa. 
 
Sanjurjo Sánchez et al. (2006) amplían la clasificación de estas 
formaciones añadiendo un tercer tipo de espeleotemas cilíndricos, los 
espeleotemas erráticos, que son aquellos que se desarrollan 
indistintamente en el suelo y techo de las cavidades, delgados y sinuosos y 
cuyo crecimiento está influido por factores externos como el viento. 
También amplían la clasificación de los espeleotemas en capas añadiendo 
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otro tipo más, los dripstones, que son depósitos superficiales asociados a 
puntos de goteo. Por otra parte, en este trabajo, también se describen las 
distintas texturas superficiales que pueden presentar los espeleotemas: 
porosa brechoide/conglomerática, formada por oolitos, clastos y 
microorganismos; parcialmente cerrada, con mayor precipitación de ópalo 
pero con huecos aún interconectados; y compacta, de poros colmatados y 
recubrimiento continuo de ópalo. Se señala, asimismo, el papel de 
bacterias, hongos, algas y líquenes en el proceso de alteración de los 
minerales de sílice, debido a que los ácidos orgánicos aumentan la 
solubilidad de la sílice y de la sílice amorfa, sobre todo a valores de pH 
comprendidos entre 5,5 y 7. 
 
Vidal Romaní y Vaqueiro (2007) clasifican las cavidades graníticas, 
en las que se desarrollan los espeleotemas, en tres tipos: cavidades 
desarrolladas a lo largo de principales planos de fractura, cavidades en 
bloques, y cavidades en el interior de un bloque o tafoni. Por otra parte, en 
este artículo se resalta el carácter discontinuo del proceso de formación de 
los espeleotemas debido a la estrecha relación existente entre este y los 
aportes de agua de lluvia. 
 
Sanjurjo et al. (2007) reflejan de forma explícita que la formación de 
espeleotemas depende de tres factores físicos ligados a la circulación del 
agua que son: tensión superficial, capilaridad y gravedad. Se requiere un 
movimiento del agua muy lento para permitir, por una parte, la 
precipitación y por otra, la actividad de microorganismos que actúan bien 
como núcleos de precipitación, bien incorporando el Si como parte de las 
estructuras orgánicas. Después de la aplicación de diferentes técnicas, se 
llega a la conclusión de que la composición y morfología de los depósitos 
son independientes de la composición de la roca ácida a partir de la cual se 
forman. Afirman, asimismo, que la transformación biogénica previa es 
imprescindible para la formación de espeleotemas. En cuanto a la 
clasificación  de  las  formaciones, se añade un tercer tipo de  espeleotemas 
INTRODUCCIÓN 
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 cilíndricos, en sustitución de los espeleotemas erráticos, las estalactitas en 
césped, que son asociaciones de formas cilíndricas muy finas que crecen 
por capilaridad y que aparecen en el techo o suelo de las cavidades. Y por 
último, constituyen dos fases de formación para los espeleotemas, la fase 
biológica y la abiótica. La fase biológica es dividida a su vez en fase 
biológica-1, en la que proliferan bacterias y hongos que darán lugar al S 
necesario para la formación de los penachos, y fase biológica-2 en la que se 
desarrollarán diatomeas que marcarán la etapa final de crecimiento del 
espeleotema, con la evaporación y concentración del gel de sílice que 
terminará por sepultar a las diatomeas. La fase abiótica es la etapa de 
formación de los triquitos o whiskers de yeso que darán lugar al penacho. 
 
Vidal Romaní et al. (2010) hacen una síntesis de los datos existentes 
hasta el momento, además de describir con detalle los tres principales tipos 
de depósitos según su mineralogía: ópalo-A, pigotita y evansita-bolivarita 
(ver García-Guinea et al., 1995). Es novedoso el estudio de los 
espeleotemas de pigotita, formados por acreción rítmica de capas 
concéntricas claras (Al), que corresponderían con un crecimiento estacional 
de verano, y otras oscuras (Fe), propias de periodos invernales, con más 
aportes de lluvia. Uno de los aspectos novedosos de este trabajo es que se 
realizan por primera vez dataciones con isótopos radioactivos (14C). Aunque 
en otros ambientes pseudokársticos, cuevas en cuarcitas, González y 
Gómez (2002) miden edades de 40 kyr., y Lundberg et. al. (2010) de hasta 
300-400 kyr, esta es la primera cita de dataciones en espeleotemas de 
ópalo en cuevas graníticas, dando edades de hasta 3000 años B.P. para los 
depósitos de pigotita. Nuevamente, la clasificación morfológica de los 
espeleotemas es mejorada, incluyendo estalagmitas como un tipo de 
espeleotema cilíndrico y eliminando los dripstones de los espeleotemas 
planares. Es de interés, la consideración de los espeleotemas como 
pequeños ecosistemas en los que se sustituyen diferentes microorganismos 
relacionados con la presencia y circulación de agua. Por último, se describe 
de forma detallada el proceso de formación de estos depósitos. El cuarzo y 
los otros silicatos son meteorizados por la actividad bacteriana, 
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formándose un gel de sílice que cuando se deseca da lugar a clastos de 
ópalo, por cuyos intersticios circula el agua siendo la base para el desarrollo 
de bacterias, hongos y algas, que germinarán en los periodos húmedos y 
formarán esporas de resistencia en los secos, que podrán ser incluso 
cubiertas por la precipitación de nuevo gel de ópalo. Cuando este gel está 
disuelto, puede ser usado por diatomeas para la formación de sus propias 
estructuras orgánicas. En la última fase, otros microorganismos de mayor 
tamaño como los ácaros viven gracias a la humedad y materia orgánica 
existentes en la superficie del espeleotema. El S producido por la actividad 
orgánica y el Ca procedente de la alteración de las plagioclasas dan lugar a 
cristales de yeso que cristalizarán para formar el penacho de los 
espeleotemas.             
  
Si inicialmente se daba por supuesto que la formación de los 
espeleotemas en cavidades de rocas ígneas eran de edad reciente o 
subactual, las primeras dataciones por radiocarbono (Vidal Romaní, J.R. et 
al., 2010) o por OSL (Sanjurjo, J. y Vidal Romaní, J.R., 2011) que se han 
realizado sobre estos espeleotemas indican que, de manera similar a sus 
homónimos en cavidades calcáreas, pueden tener miles de años de 
antigüedad, lo que presta un mayor interés al estudio. Por otra parte, 
también permiten determinar series paleoclimáticas en medios como las 
cavidades en rocas ígneas, lo cual significa un gran avance, ya que hasta el 
momento se pensaba que el registro sedimentario de este tipo de 
cavidades no permitía obtener de datos paleoclimáticos. 
 
1.2. LOCALIZACIÓN GEOGRÁFICA DE LAS ZONAS MUESTREADAS 
 
El presente trabajo reúne los resultados obtenidos del estudio en 
superficie de rocas graníticas distribuidas por diferentes lugares 
geográficos. Así se pretende llegar a interpretaciones más globales de un 
mismo proceso. 
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Las muestras estudiadas han sido tomadas de diferentes zonas 
localizadas en la parte suroccidental del la Península Ibérica y más 
concretamente de áreas localizadas en Extremadura y Andalucía occidental. 
La mayor parte de ellas están en Andalucía: sierra y Cuenca Minera de 
Huelva (Los Marines, Campofrío y Riotinto-Peña del Hierro) y sierra de 
Córdoba (Las Jaras). El resto corresponde con zonas de Extremadura: sur de 
Badajoz (Alto de Barruecos), noreste de Mérida (Berrocal del Rugidero) y 
oeste de Cáceres (Los Barruecos) (Fig. 1.1). Son zonas de relieves muy 
suaves, en las que destacan algunas colinas rocosas residuales sobre un 
manto de alteración arenitizado, por lo que ha sido complicada la 
localización de afloramientos adecuados.  
 
Por otra parte, para darle un valor más global al estudio y a modo 
comparativo, también se han utilizado muestras procedentes de otros 
lugares de España (varios puntos de Galicia) y de otros países del mundo 
tales como Portugal, Suecia, Austria, Australia y Swazilandia. 
 
Las áreas estudiadas son lugares muy concretos (Anexo I) localizados 
en las hojas del Mapa Geológico de España, escala 1:50.000, de Nerva (hoja 
nº 938), Aracena (hoja nº 917), Santa Olalla del Cala (hoja nº 918), 
Monesterio (hoja nº 897), Córdoba (hoja nº 923), Miajadas (hoja nº 753) y 
Cáceres (hoja nº 704). 
 
   
 
Fig. 1.1. Localización geográfica de las zonas de estudio. 




1.3. ENCUADRE GEOLÓGICO  
 
Todas las muestras estudiadas han sido tomadas de áreas 
enclavadas dentro del Macizo Ibérico, concretamente de la Zona Centro 
Ibérica (ZCI), Zona Ossa-Morena (ZOM) y Zona Sudportuguesa (ZSP) que 
son tres de las zonas, de la división que hace Lotze, F. en 1945, para este 
macizo. Este autor distribuye el Macizo Ibérico en seis áreas, que de norte a 
sur son: Cantábrica, Asturoccidental-Leonesa, Galaico-Castellana, Lusitano-
Alcúdica, Ossa-Morena y Sudportuguesa. Esta es la división más antigua 
actualmente aceptada, si bien, posteriormente fue modificada en Julivert 
et al. (1972), uniéndose dos de estos territorios, el Galaico-Castellano y el 
Lusitano-Alcúdico, en uno único que fue llamado Zona Centro Ibérica (Vera, 




Fig. 1.2. División en zonas del Macizo Ibérico, según Julivert et al. (1972; mapa 




 La Zona Centro Ibérica (ZCI) ha sido subdividida según criterios 
estratigráficos (Vera, 2004) en dos dominios, uno más septentrional 
constituido por una formación de porfiroides y gneises glandulares 
conocida como Ollo de Sapo (Parga Pondal et al., 1964) y otro más 
meridional y ancho formado por una potente serie terrígena denominada 
Complejo Esquisto-grauváquico (Carrington da Costa, 1950; Texeira, 1955), 
salvo al sur del Batolito de los Pedroches, donde las rocas son similares a 
las de la Zona Ossa-Morena. Una característica esencial de la ZCI es la gran 
abundancia de batolitos graníticos sin- o tardi-cinemáticos. Dichos batolitos 
aparecen dispersos dentro de una banda de 600 Km de ancho que no 
muestran ninguna polaridad en relación con la dirección de las estructuras 
variscas, ni en edades ni en tipología. 
 
Algunas de las muestras utilizadas en este trabajo (Los Barruecos y 
Berrocal del Rugidero) han sido tomadas de estos plutones graníticos, en 
general conocidos como Granitoides de la Serie Mixta intruidos en el 
Complejo Esquisto-grauváquico, y de los que cabe destacar cuatro, como 
los más característicos: el de Cabeza de Araya, Trujillo, Alcuéscar y 
Campanario-La Haba. 
 
La Zona de Ossa-Morena (ZOM) está constituida por materiales que 
van desde el Proterozoico superior hasta el hasta el Carbonífero, 
deformados por pliegues asimétricos o acostados vergentes hacia el 
suroeste y metamorfizados en grado variable. En sus límites con las zonas 
adyacentes se localizan rocas básicas de afinidad oceánica. La estructura de 
esta zona se debe a varias fases de deformación varisca, acompañadas de 
un metamorfismo de grado bajo o muy bajo. Existen intrusiones de 
granitoides de varias fases: vendienses, cámbricos, carboníferos sin-
orogénicos y carboníferos post-orogénicos (Vera, 2004). 
 
A esta zona pertenecen las áreas de estudio de: Las Jaras, al norte 
de la ciudad de Córdoba; el Alto de Barruecos, al sur de la provincia de 
Badajoz; y Los Marines, localidad situada al norte de la provincia de Huelva. 
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Teniendo en cuenta las diferentes nomenclaturas y divisiones 
establecidas por diferentes autores (Delgado-Quesada et al., 1977; Chacón 
et al., 1974; Quesada, 1983) en la Zona de Ossa-Morena, y atendiendo a la 
disposición de los afloramientos paleozoicos y su estructuración en grandes 
anticlinorios y sinclinorios (Bard, 1969; García de Figuerola y Franco, 1975; 
Chacón et al., 1983; Apalategui, et al., 1990a) se ha dividido la Zona de 
Ossa-Morena, de norte a sur, en las siguientes unidades (Sánchez Jiménez, 
2003): 
 
a) Dominio Valencia de la Torres-Cerro Muriano 
b) Dominio de la Sierra Albarrana 
c) Sinclinorio de Zafra-Alanís 
d) Anticlinorio Olivenza-Monesterio 
e) Sinclinorio de Jerez de los Caballeros-Fregenal de la Sierra 
f) Sinclinorio de Barrancos-Hinojales 
g) Banda Metamórfica de Aracena 
 
El magmatismo de la ZOM (Sánchez Jiménez, 2003) se dispone 
según alineaciones de dirección NO-SE siguiendo la dirección principal de 
sus estructuras tectónicas. Las principales características del magmatismo 
en la Zona de Ossa-Morena, son: 1) el pequeño tamaño de los cuerpos 
plutónicos que se distribuyen formando alineaciones magmáticas, 2) la 
frecuente asociación de rocas básicas y ácidas, es decir, un magmatismo 
bimodal, 3) la abundancia de macizos de carácter fundamentalmente 
básico (dioritas, microdioritas, gabros y rocas ultramáficas) como, por 
ejemplo, el complejo de Beja y 4) la existencia de rocas con composiciones 
a veces hiperalcalinas.  
 
Sánchez Carretero et al. (1990) clasifican el magmatismo de la Zona 
de Ossa-Morena en función de su edad o ciclo tectonomagmático en: 
magmatismo precámbrico que se relaciona con la orogenia Cadomiense y 




La Zona Sudportuguesa (ZSP) es la más meridional de las diversas 
zonas geológicas que se han diferenciado en el Macizo Ibérico. Se extiende 
desde el suroeste de Portugal hasta la Sierra Norte de Sevilla. Desde un 
punto de vista geológico, esta zona limita al norte con la Zona Ossa-Morena 
mediante un contacto tectónico complejo y al sur con los materiales más 
modernos de la cuenca del Guadalquivir. Está constituida por rocas del 
Paleozoico, desde el Devónico medio al Pérmico. Tradicionalmente se 
distinguen cinco dominios geológicos con características litológicas, 
estructurales y paleogeográficas diferentes que son: 1) Dominio de Pulo do 
Lobo, 2) Faja Pirítica Ibérica, 3) Dominio del Suroeste Portugués, 4) Batolito 
de la Sierra Norte de Sevilla y 5) la Cuenca Pérmica del Viar   (Olías, M. et 
al., 2008). 
 
De todos estos dominios el que más extensión ocupa y del que han 
sido tomadas las muestras (Campofrío y Riotinto-Peña del Hierro) es la Faja 
Pirítica Ibérica, que es una banda de unos 200 Km de largo y 40 Km de 
anchura que, siguiendo las directrices hercínicas, se extiende desde el sur 
de Lisboa en Portugal hasta las proximidades de la ciudad de Sevilla en 
España. Su registro estratigráfico está formado por rocas sedimentarias e 
ígneas de edad Devónica y Carbonífera. Tradicionalmente la FPI ha sido 
dividida en tres regiones litoestratigráficas (Schermerhorn, 1971). De muro 
a techo son: a) Grupo Pizarroso-Cuarcítico (P-Q) constituido por una 
potente serie detrítica de pizarras y areniscas, b) Complejo Vulcano-
Sedimentario (CVS), de edad Devónico Superior-Carbonífero Inferior, 
formado por vulcanitas félsicas y máficas intercaladas en rocas 
sedimentarias de diverso origen, entre las que se incluyen los sulfuros 
masivos que caracterizan a la región, y c) Grupo Culm, de edad Carbonífero, 
compuesto esencialmente por alternancias de pizarras, areniscas y algunos 
conglomerados constituyendo secuencias características de depósitos 
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1.3.1. Oeste de Cáceres: Los Barruecos 
 
A unos 11 Km al oeste de Cáceres se encuentra la población de 
Malpartida de Cáceres. El monumento natural de los Barruecos (Fig. 1.3) 
está situado a unos 3 Km al sur de dicha población. Geológicamente este 
enclave se ubica en la Zona Centro Ibérica, dentro del dominio del 
Complejo Esquisto-grauváquico. Este paraje es un paisaje típicamente 
berroqueño esculpido sobre las rocas graníticas que constituyen el Batolito 
de Cabeza de Araya. Las rocas de las que está compuesto pertenecen a los 
Granitoides de la Serie Mixta, principalmente granitos biotítico-
moscovíticos con megacristales de feldespato. Petrográficamente, estos 
granitos se caracterizan por su textura porfídica-hipidiomórfica granular de 
grano grueso a muy grueso. Como minerales esenciales se encuentran: 
feldespato potásico, plagioclasa, cuarzo, biotita, y moscovita. Circón, 
apatito, cordierita, andalucita, turmalina, sillimanita, óxido de hierro y 








1.3.2. Noreste de Mérida: Berrocal del Rugidero 
 
El paraje del Berrocal del Rugidero se encuentra en el Parque 
Natural de Cornalvo, al noreste de la ciudad de Mérida. Desde un punto de 
vista geológico esta zona se localiza inmediatamente en el borde meridional 
de la zona Centro Ibérica, según la división que del Macizo Hespérico se 
realiza en JULIVERT et al. (1972) y según los límites definidos en Delgado 
Quesada et al. (1977) y Chacón (1982) entre las zonas de Centro Ibérica y 
Ossa Morena (Insúa, M. et al., 2005). 
 
El paraje conocido como Berrocal del Rugidero (Fig. 1.4) constituye 
un importante macizo, denominado en ocasiones de Sierra Bermeja, que 
corresponde a la parte más oriental del Batolito de Mérida. Está 
caracterizado por afloramientos de pequeñas dimensiones, separados 
entre sí por zonas de arenas de alteración que confieren al paisaje una 
morfología de suaves ondulaciones. En zonas donde la alteración es menos 
intensa presentan, a menudo, fracturas frescas y morfología de grandes 
bloques; en áreas marginales la roca aparece con un notable aspecto 
cataclástico. Es común un diaclasado subvertical muy espaciado según una 
dirección NE y NO acompañados por otro sistema subhorizontal más denso. 
 
La roca es una granodiorita con tendencia a facies de 
monzogranitos. Presenta un color blanco-grisáceo, variando a tonos 
rosados o amarillos según zonas y grado de alteración. Texturalmente la 
roca es holocristalina, granuda, porfídica y poiquilítica, de grano medio a 
grueso (3-5 mm) y con fenocristales de entre 6-10 cm. A escala del 
afloramiento se pueden reconocer texturas gráficas de cuarzo en 
feldespato potásico. Este también presenta numerosas pertitas en los 
cristales grandes. En los alrededores del arroyo de las Muelas y las Charcas 
de la Mezquita se reconocen concentraciones de feldespato que al alterarse 
producen masas de caolín; también se dan áreas con orientaciones de flujo 
de fenocristales. Mineralógicamente se compone de cuarzo, feldespato 
alcalino, plagioclasa, biotita y moscovita (no siempre). Como minerales 
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accesorios aparecen apatito, circón, cordierita y turmalina (Insúa et al., 
2005). Localmente, se encuentran afloramientos en los que alternan zonas 
con importantes acumulaciones de megacristales de feldespato (100 
megacristales/m2) junto a otras prácticamente desprovistas de ellos 





Fig. 1.4. Paraje Berrocal del Rugidero, al noreste de Mérida (Badajoz). 
 
En los estudios petrológicos se han podido observar plagioclasas 
zonadas (An30–An10) y numerosas pertirtas en los cristales grandes de 
feldespato alcalino, los cuales han continuado su cristalización en etapas 
magmáticas tardías, ya que sus bordes son intersticiales. 
 
La forma de alteración más común se manifiesta por la notable 
saussuritización de las plagioclasas y una más ligera cloritización de 
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biotitas. El feldespato potásico está a menudo caolinizado y la 
moscovitización de la roca es tardimagmática (Insúa et al., 2005). 
 
 
1.3.3. Sur de Badajoz: Alto de Barruecos 
 
El afloramiento granítico del Alto de Barruecos (Fig. 1.5) está 
ubicado junto al Km. 733 de la antigua nacional (N-630) que une las 
poblaciones de Santa Olalla del Cala y Monesterio. Geológicamente está 
situado en la Zona Ossa-Morena (Z.O.M.) en la unidad que Sánchez Jiménez 
(2003) denomina Anticlinorio Olivenza-Monesterio. Esta unidad se 
encuentra atravesada por varios cuerpos ígneos entre los que destaca el 
Granito del Castillo, al cual pertenece este emplazamiento.  
 
 
Fig. 1.5. Alto de Barruecos, en el límite sur de la provincia de Badajoz. 




De forma general, es una roca muy homogénea en composición, de 
colores rojizos y que presenta una tectonización desigualmente repartida y 
una alteración superficial generalizada (Eguiluz et al., 1983). Presenta color 
rosa asalmonado con una textura holocristalina hipidiomorfa, aunque los 
distintos niveles muestran una cierta tendencia a agruparse en masas 
monominerálicas de mayor tamaño, lo que le confiere una fábrica 
mediocre. Las principales evidencias de deformación son la extinción 
ondulante del cuarzo y la presencia de microfracturas que afectan a más de 
un mineral (Apalategui et al., 1990). 
 
Se le atribuye una edad Cámbrico Medio (502±8Ma., Montero et al., 
2000; 498+10/-7 Ma., Ochsner, 1993). El Plutón del Castillo (Salman, 2002) 
es intrusivo en metagrauvacas y pizarras de la Sucesión Tentudía 
(Precámbrico). Este granito está constituido mayoritariamente por cuarzo, 
feldespato potásico, albita, biotita y anfíboles, y por una variedad de 
minerales accesorios tales como: apatito, zircón, allanita, carbonatos, 
monacita, fluorita, ilmenita, óxidos y sulfuros que aparecen como cristales 
aislados o como agregados heterogéneos. La composición química es 
alcalina, con bajos contenidos en Al2O3 y CaO y una alta relación K2O/Na2O 
y FeOt/FeOt+MgO. (SiO2 = 70.5-72.16 wt%, CaO= 0.84-1.52 wt%, Na2O + 
K2O = 4.62-5.46 wt%, Al2O3/ (CaO+Na2O+K2O) = 0.95-1.09, FeOt / 
(FeOt+MgO) =0.91-1). La composición de elementos traza está 
caracterizada por altos contenidos en Zn, Ga, Y, Nb, Ta, Zr, Hf y REE. Los 
datos isotópicos indican un origen profundo para este granito. Podría 
representar un magmatismo asociado con el proceso de rifting que 
marcaría el principio del ciclo Varisco (Salman, 2004).  
 
1.3.4. Norte de Córdoba: Las Jaras 
 
Las rocas muestreadas en esta  zona  del área residencial Las Jaras, 
al norte  de  la  capital  cordobesa,  constituyen  la   litología   principal  del 
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 denominado Cerro de Pedro López (Fig. 1.6). Geológicamente son rocas 
pertenecientes al eje magmático Villaviciosa de Córdoba-La Coronada, 
ubicado en la parte septentrional de la Zona-Ossa Morena en su límite con 
la Zona Centroibérica (Apalategui et al., 1990). Corresponden con granitos 
de textura hipidiomorfa de grano medio que pasan hacia el oeste a rocas 
de composición más intermedia. En la parte sur de esta intrusión granítica, 
de donde han sido tomadas las muestras, la roca de caja está constituida 
por sedimentos cámbricos que en la zona de contacto presentan una 





Fig. 1.6. Cerro de Pedro López, urbanización Las Jaras, al norte de la ciudad de 
Córdoba. 
 




La forma de la intrusión y la falta de estructuras tectónicas nos 
indican que se trata de un granito post-hercínico, cuya textura hipidiomorfa 
de grano medio, pasando a aplítica en los bordes, hace pensar en una roca 
formada a poca profundidad y de enfriamiento rápido. 
 
Los componentes principales son ortosa pertítica, cuarzo, 
plagioclasa zonada y biotita. Como accesorios: circón, apatito, mena 
metálica y fluorita, incluidos en la biotita. Como secundarios: caolín, 
sericita, clorita, mineral de epidota, esfena, allanita y carbonato. 
 
La zona más aplítica está constituida por ortosa, oligoclasa y cuarzo 
y como accesorios: circón, mena metálica, apatito, biotita y turmalina 
principalmente (Ramírez et al., 1973). 
 
1.3.5. Sierra de Huelva: Los Marines 
 
En el sendero que une la población de Los Marines con la de 
Fuenteheridos, a no más de un kilómetro del primer núcleo urbano, afloran 
algunas rocas sueltas de altura considerable constituidas regionalmente por 
metavulcanitas ácidas (Fig. 1.7). Estas rocas se encuentran geológicamente 
ubicadas en la Banda Metamórfica de Aracena, que es la unidad más 
meridional de todas en las que se subdivide la Zona Ossa-Morena. 
Corresponden con el flanco normal de un gran antiforme que presenta un 
metamorfismo regional dinamotérmico de alto gradiente.  
 
Se trata de metavulcanitas ácidas de afinidad riolítica o riodacítica. 
Principalmente son tobas de diferente tamaño de grano (volcanismo 
explosivo). En esta zona predominan las tobas de grado medio. En su 
mineralogía destacan cuarzo, plagioclasa, biotita y feldespato potásico; y 
como minerales accesorios epidota, clorita, esfena, circón y apatito. 
 
En estas rocas se observan tres fases de deformación: la orientación 
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 de la matriz recristalizada que define una esquistosidad de flujo S1; una 
segunda esquistosidad de fractura S2, que traspone a la primera; y 
finalmente, una fase de microplegado que afecta a las dos primeras 
(Apalategui et al., 1984).   
 
   
 
Fig. 1.7. Metavulcanitas ácidas con morfología esquistosa (Los Marines, Huelva). 
 
1.3.6. Cuenca Minera: Campofrío (Huelva) 
 
Las rocas muestreadas en esta zona provienen de un punto situado 
al borde mismo de la carretera A-479 que une las poblaciones de Aracena y 
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Campofrío. Es un lugar situado al pie del Cerro de la Graná (Fig. 1.8) 
ubicado en el área más septentrional de la Zona Sudportuguesa. 
Corresponden, según la hoja geológica de Nerva, con granodioritas de 
textura hipidiomorfa de grano fino a medio y a menudo heterogranulares. 
Su composición mineralógica está constituida por: plagioclasa, cuarzo, 
feldespato potásico, biotita y hornblenda. La plagioclasa es idiomórfica, 
está zonada y alterada preferencialmente en los núcleos a sausurita, con 
mineral de epidota y sericita. Puede estar potasificada en parches. El 
feldespato potásico micropertítico y el cuarzo, son alotriomórficos y en 
ocasiones poiquilíticos, englobando plagioclasa y minerales 
ferromagnesianos (Navarro y Ramírez, 1982).  
 
 
1.3.7. Cuenca Minera: Riotinto-Peña del Hierro (Huelva) 
 
Las rocas muestreadas en la zona de la cuenca minera de Huelva 
fueron tomadas de la Peña del Hierro, al borde de la carretera HU-6105 que 
une las poblaciones de Nerva y la Granada de Río-Tinto (Fig. 1.9). 
Geológicamente la Peña del Hierro está situada en la Zona Sudportuguesa, 
dentro del dominio de la Faja Pirítica Ibérica (FPI), que es una de las 
provincias metalogenéticas de sulfuros masivos más importantes del 
mundo, y más  concretamente en la unidad litoestratigráfica del Complejo 
Volcano-Sedimentario (CVS). 
 
Las muestras corresponden con depósitos desarrollados sobre 
vulcanitas ácidas, tipo riolita y dacita, y epiclastitas de composición 
también ácida. Este tramo volcánico, de unos 40 Km de longitud y 300 m de 
espesor, es uno de los mayores cuerpos ácidos de la FPI y se deposita sobre 
un nivel de pizarras negras de espesor métrico. Estas riolitas han sido 
datadas mediante U/Pb sobre circón y arrojan una edad de 353±2 Ma. 
Superficialmente presentan una alteración a caolinita, asociada a grandes 











Fig. 1.8. Afloramiento al pie del Cerro de la Graná, Campofrío (Huelva). 





Fig. 1.9. Afloramiento situado en el paraje Peña del Hierro, cerca de la localidad de 
Ríotinto (Huelva). 
 
Las riolitas en campo, muestran un aspecto muy variable, así cuando 
la roca está fresca, puede observarse como son rocas con una matriz 
afanítica de color blanco, tonos rosados, gris oscuro a negro o bien tonos 
violetas. En general, son porfídicas, con fenocristales de cuarzo y 
plagioclasa, solo aquellas riolitas que presentan tonos rosados muestran 
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una mayor escasez o ausencia de fenocristales. Cuando la roca se altera su 
forma una pátina superficial de color blanco, donde resaltan muy bien los 
fenocristales (cuarzo, plagioclasa) y pueden obtenerse las mejores 
observaciones sobre ellos. Los fenocristales de cuarzo tienen un tamaño de 
grano medio-fino (1-3 mm), donde se observan secciones subidiomorfas a 
idiomorfas, con golfos de corrosión. Los fenocristales de plagioclasa tienen 
siempre un tamaño de grano un poco mayor que el cuarzo, así tienen un 
tamaño de grano medio (2-5 mm). Los cristales de plagioclasa tienen hábito 
idiomorfo, con secciones cuadradas y rectangulares (ITGE, 1999). 
 
La dacita, por su parte, se presenta como una roca masiva, con una 
matriz afanítica de color gris oscuro, casi negro a verde oscuro y muy rica 
en fenocristales de feldespato (plagioclasa), siendo más escasos los de 
cuarzo. Los fenocristales de plagioclasa son idiomorfos, con un tamaño de 
grano medio (2-5 mm). El cuarzo se presenta con una menor proporción 
que la plagioclasa, los cristales muestran secciones subidiomorfos a 
idiomorfos, con un tamaño de grano medio (2-5 mm), aunque hay cristales 
que pueden llegar a los 10 mm. Cuando la roca se altera, muestra una 
pátina de color blanquecino, donde resaltan mejor los cristales de cuarzo 
que los de plagioclasa; todo lo contrario ocurre cuando la roca está fresca. 
En campo apenas si se aprecia la presencia de minerales máficos, esto hace 
muy difícil su diferencia de las riolitas, siendo el único criterio para el 
campo, la gran abundancia y mayor tamaño de los fenocristales de 
plagioclasa. Además, tanto riolitas como dacitas muestran entre sí 
contactos muy graduales. 
 
Las epiclastitas ácidas son el conjunto litológico cuyos afloramientos 
son los más extensos de la Faja Pirítica Ibérica (FPI) constituyendo los 
niveles estratigráficos más altos dentro del CVS entre el evento volcánico 
masivo y un nivel de condensación constituido por Pizarras Moradas. Son 
depósitos con presencia sistemática de estructuras sedimentarias 
estructurados en secuencias granodecrecientes de origen subacuático. Son 
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materiales de origen piroclástico, resedimentados por flujos de gravedad y 
corrientes inducidas por tempestades (ITGE, 1999). 
 
 
1.4. CLIMA: PRECIPITACIONES Y TEMPERATURAS 
 
Para determinar el clima de las distintas zonas estudiadas se ha 
utilizado la clasificación climática de Köppen-Geiger que define los distintos 
tipos de clima a partir de los valores medios mensuales de precipitación y 
temperatura durante un periodo de tiempo de 30 años consecutivos, tal 
como aconseja la Organización Meteorológica Mundial (OMM). 
 
Todas las zonas estudiadas están dentro de una misma categoría 
climática que corresponde con un clima templado tipo C, en el que la 
temperatura media del mes más frío está comprendida entre 0 y 18 ºC, con 
un subtipo Cs, en el que se observa un periodo marcadamente seco en 
verano y una variante Csa, en la que la temperatura media del mes más 
cálido supera los 22 ºC. El clima Csa es un clima templado con verano seco 
y caluroso y es el más extendido de la Península Ibérica (AEMET et IM, 
2011). Esta zona climática también se puede clasificar, según el mapa 
bioclimático de Europa, como Mediterráneo Continental Pluvioestacional 
(Rivas-Martínez, 2004). 
 
Los climogramas que se incluyen, para cada una de las zonas de 
estudio, han sido realizados en base a los datos de precipitación y 
temperatura. Estas medidas proceden de estaciones meteorológicas 
cercanas a los afloramientos y han sido tomadas de la Agencia Estatal de 
Meteorología (AEMET y IM, 2011) y del Sistema de Clasificación 
Bioclimática Mundial (S. Rivas-Martínez y S. Rivas-Sáenz, 2009) del Centro 






1.4.1. Oeste de Cáceres: Los Barruecos  
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1.4.2. Noroeste de Mérida: Berrocal del Rugidero 







1.4.3. Sur de Badajoz: Alto de Barruecos   
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1.4.4. Norte de Córdoba: Las Jaras 







1.4.5. Sierra de Huelva: Los Marines 
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1.4.6. Cuenca Minera: Campofrío (Huelva) 








1.4.7. Cuenca Minera: Riotinto-Peña del Hierro (Huelva) 
Climograma de Riotinto-Peña del Hierro 
 
  





1.5.1. Oeste de Cáceres: Los Barruecos  
 
Los Barruecos fueron declarados Monumento Natural en el año 
1996 por la espectacularidad de su paisaje. Se trata de una llanura en la 
que destacan grandes bolos graníticos y algunas zonas de encharcamiento. 
Es por ello que albergan una gran variedad de especies tanto animales 
como vegetales. Entre estas últimas cabe destacar las siguientes: 
 
-Celtis australis L. (almez) 
-Salix alba L. (sauce) 
-Pyrus bourgaeana Decne (peral silvestre) 
-Olea europaea subsp. Sylvestris Miller (acebuche) 
-Quercus rotundifolia Lam. (encina) 
-Quercus suber L. (alcornoque) 
-Adenocarpus complicatus L. (codeso) 
-Cytisus multiflorus L’Hér. (retama blanca) 
-Rubus ulmifolius Schott (zarzamora) 
-Daphne gnidium L. (torvisco) 
-Digitalis thapsis L. (dedalera) 
-Arisarum simorrhinum Durieu (candilicos) 
 
1.5.2. Noroeste de Mérida: Berrocal del Rugidero 
 
El Berrocal del Rugidero es un paraje natural que se encuentra 
dentro del Parque Natural de Cornalvo y que es atravesado por el Arroyo de 
las Muelas. Presenta una gran variedad de especies vegetales de las que 
podríamos resaltar las siguientes: 
 
-Quercus coccifera L. (coscoja) 
-Quercus rotundifolia Lam. (encina) 
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-Quercus suber L. (alcornoque) 
-Cytisus scoparius L. (retama negra) 
-Cistus ladanifer L. (jara pringosa) 
-Cistus crispus L. (jara rizada) 
-Cistus salvifolius L. (jaguarzo morisco) 
-Genista hirsuta Vahl. (tojo) 
-Ruscus aculeatus L. (rusco) 
-Asparagus albus L. (esparraguera) 
-Lavandula stoechas L. (cantueso) 
-Arisarum simorrhinum Durieu (candilicos) 
 
1.5.3. Sur de Badajoz: Alto de Barruecos 
 
El Alto de Barruecos es un pequeño cerro con muy poca vegetación 
arbórea situado en una zona más amplia donde predomina la dehesa de 
encinas y la de alcornoques en la zona de umbría. Destacan las siguientes 
especies: 
 
-Pinus pinea L. (pino piñonero) 
-Eucalyptus camaldulensis Dehnh. (eucalipto) 
-Quercus rotundifolia Lam. (encina) 
-Quercus suber L. (alcornoque) 
-Rosmarinus officinalis L. (romero) 
-Halimium atriplicifolium Lam. (jara blanca) 
-Cistus populifolius L. (jara macho) 
-Cistus ladanifer L. (jara pringosa) 
-Cistus monspeliensis L. (jaguarzo) 
-Cistus crispus L. (jara rizada) 
-Cistus salvifolius L. (jaguarzo morisco) 
-Lavandula stoechas L. (cantueso) 
-Rubus ulmifolius Schott (zarzamora) 
-Erica australis L. (brezo) 
-Genista hirsuta Vahl. (tojo) 
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1.5.4. Norte de Córdoba: Las Jaras 
 
Las Jaras es un área residencial en la que se encuentra el Cerro 
Pedro López, de donde han sido tomadas las muestras. Se trata de una 
cima de pocos metros de altitud, con forma piramidal y escasamente 
cubierta de vegetación debido a los incendios. Las especies que continúan 
persistiendo son las siguientes: 
-Pinus pinea L. (pino piñonero) 
-Quercus rotundifolia Lam. (encina) 
-Quercus suber L. (alcornoque) 
-Arbutus unedo L. (madroño) 
-Cistus populifolius L. (jara macho) 
-Lavandula stocheas L. (cantueso) 
-Genista hirsuta Vahl. (tojo) 
-Rosmarinus officinalis L. (romero) 
-Myrtus communis L. (mirto) 
-Digitalis purpurea L. (dedalera) 
-Thymus masticina L. (tomillo blanco) 
 
1.5.5. Sierra de Huelva: Los Marines 
 
-Quercus suber L. (alcornoque) 
-Quercus rotundifolia Lam. (encina) 
-Olea europaea L. (olivo) 
-Quercus pyrenaica Willd. (roble rebollo) 
-Cistus populifolius L. (jara macho) 
-Pinus pinaster Aiton (pino negral) 
-Pterospartum tridentatum subsp. tridentatum (L.) Willk (carquesa) 
-Cistus crispus L. (jara rizada) 
-Cistus salvifolius L. (jaguarzo morisco) 
-Arbutus unedo L. (madroño) 




-Ulex eriocladus C. (aulaga prieta o tojo moruno) 
 
1.5.6. Cuenca Minera: Campofrío (Huelva) 
 
-Quercus suber L. (alcornoque) 
-Quercus rotundifolia Lam. (encina) 
-Cistus ladanifer L. (jara pringosa) 
-Lavandula stoechas L. (cantueso) 
-Ulex eriocladus C. (aulaga prieta o tojo moruno) 
-Daphne gnidium L. (torvisco) 
-Cistus crispus L. (jara rizada) 
-Phlomis purpurea L. (matagallos) 
-Cistus salvifolius L. (jaguarzo morisco) 
-Erica arbórea L. (brezo blanco) 
-Helichrysum picardii Boiss. Reuter (siempreviva) 
-Genista hirsuta Vahl. (tojo) 
 
1.5.7. Cuenca Minera: Riotinto-Peña del Hierro (Huelva) 
 
-Cistus ladanifer L. (jara pringosa) 
-Pinus pinea L. (pino piñorero) 
-Cistus populifolius L. (jara macho) 
-Erica andevalensis Cabezudo & J. Rivera (brezo de las minas) 
-Eucalyptus camaldulensis Dehnh. (eucalipto) 
-Cistus monspeliensis L. (jaguarzo) 
-Nerium oleander L. (adelfa) 
-Myrtus communis L. (mirto) 
-Cistus salvifolius L. (jaguarzo morisco) 
-Smilax aspera L. (zarzaparrilla) 
-Quercus rotundifolia Lam. (encina) 
-Quercus coccifera L. (coscoja) 
-Erica australis L. (brezo) 
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-Erica scoparia L. (brezo de las escobas) 
-Prunus pérsica L. (melocotonero) 
-Rubus ulmifolius Schott (zarzamora) 
-Chamaerops humilis L. (palmito) 
-Helichrysum picardii Boiss. Reuter (siempreviva) 
-Cytisus spinosus (L.) Lam. (cambrona) 
 
 
1.6. JUSTIFICACIÓN Y OBJETIVOS 
 
 Desde que en 1826 Alexander Caldcleugh describe por primera vez 
las por él nombradas “estalactitas silíceas” asociadas a gneises que 
encontró en Río de Janeiro (Brasil) hasta la década de los 70 del siglo XX en 
que se retoma nuevamente la investigación de este tipo de espeleotemas, 
pasa un largo periodo de tiempo sin que el estudio de este tipo de 
depósitos experimente grandes cambios. Los motivos deben ser diversos 
aunque probablemente estén relacionados con las pequeñas dimensiones 
de estos espeleotemas, su constitución como materia mineral amorfa, o 
incluso el que únicamente hayan sido asociados a granitos, lo cual es 
erróneo desde el origen ya que, como se ha dicho, estos fueron descritos 
por primera vez en gneises. Igualmente, es digno de resaltar que el término 
estalactitas con las que los nombró Caldcleugh tiene una connotación de 
depósitos formados por el goteo del agua en el interior de una cueva, lo 
cual solamente representa a un tipo minoritario dentro de la amplia gama 
de espeleotemas silíceos existentes. 
 
 En este estudio se pretenden ampliar los horizontes previamente 
establecidos para los espeleotemas silíceos: de cuevas a pequeños abrigos 
naturales, de granitos a cualquier roca con sílice disponible, de lo 
puramente inorgánico a un sistema geobiológico, e incluso, todavía a modo 




 En este camino de búsqueda se pasa muy cerca de otros depósitos 
con muchas similitudes, las fuentes termales, que aún siendo totalmente 
distintos en cuanto a condiciones de temperatura, presentan grandes 
semejanzas tales como la asociación de organismos microscópicos y la 
abundancia de silicio disuelto en el agua. Puede decirse que un factor 
común a todos estos ambientes y que ahora comienza a ser considerado 
conjuntamente es la coincidencia de tres elementos: agua, silicio y 
microorganismos. 
 
  En este tiempo, ha habido algunos avances en el estudio de los 
espeleotemas silíceos, sobre todo desde el momento en que se comienzan 
a estudiar mediante la técnica de microscopia electrónica de barrido. Y 
basándonos en ella fundamentalmente, este trabajo de tesis ha sido 
realizado desde una perspectiva geológica pero con una amplia base 
biológica. Hasta el día de hoy, no existen estudios globales que permitan 
constatar la relación directa entre la vida microscópica y la formación de 
estos depósitos. Por todo ello, se plantean los siguientes objetivos 
particulares para la consecución de este ambicioso objetivo general:    
 
• Ampliar los trabajos anteriores sobre espeleotemas con ópalo a 
zonas de España climáticamente diferentes (clima mediterráneo 
continental pluvioestacional). 
• Localizar en esta área nuevos puntos de muestreo donde aparezcan 
espeleotemas con ópalo. 
• Constatar la presencia de espeleotemas silíceos en otros tipos de 
rocas, distintas de las graníticas. 
• Delimitar las condiciones de precipitación (humedad, temperatura, 
pH y microorganismos) de los espeleotemas silíceos.  
• Deducir un patrón estándar en las fases de construcción de estas 
formaciones. 
• Revisar la clasificación morfogenética de los espeleotemas con 
ópalo. 
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• Determinar taxonómicamente los organismos presentes en los 
espeleotemas, en la medida en que su estado de conservación y 
características morfológicas lo permitan. 
• Investigar sobre las relaciones interespecíficas entre los diferentes 
organismos hallados en los espeleotemas y diseñar un modelo de 
red trófica común. 





La metodología empleada en esta investigación, para la consecución 
de los objetivos formulados anteriormente, se puede clasificar, como ya es 
tradicional, en métodos de campo, métodos de laboratorio y métodos de 
gabinete. 
 
1.7.1. Métodos de campo 
 
En primer lugar, fueron localizadas áreas del centro y sur de España 
que por su contenido en rocas ácidas tienen, a priori, una mayor 
probabilidad de presentar espeleotemas con ópalo. Para ello fueron 
utilizados diferentes recursos como son el Mapa Geológico-Minero de 
Andalucía, escala 1:400.000, publicado por la Consejería de Economía e 
Industria de la Junta de Andalucía en 1985, así como su versión digitalizada 
de 1998 y publicada en la página del SIGMA (Sistema de Información 
Geológico-Minero de Andalucía) de la Consejería de Economía Innovación y 
Ciencia de este mismo gobierno autonómico. También fueron utilizados los 
recursos online que ofrece el Instituto Geológico y Minero de España de 
cartografía geológica continua. Por otra parte, para la situación geográfica 
de determinados puntos, así como para un primer acercamiento 
geomorfológico de determinadas zonas, fueron de utilidad las imágenes 
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aéreas ofrecidas por Google Earth y por el servicio SigPac del Ministerio de 
Agricultura Alimentación y Medio Ambiente de España. 
 
Una vez localizadas las áreas de interés, fueron utilizados los mapas 
geológicos del IGME escala 1:50.000 y 1:25.000 en los distintos 
afloramientos.  
 
El proceso de muestreo fue realizado sistemáticamente siguiendo 
un mismo patrón: en primer lugar, dentro de aquellos lugares 
seleccionados previamente por la presencia de afloramientos rocosos de 
materiales ácidos, fueron localizados aquellos puntos que presentasen 
desarrollo de espeleotemas. A continuación, fue situada la posición de 
estos mediante GPS, se tomaron fotografías de los distintos afloramientos y 
de los propios espeleotemas, y se recogieron ejemplares, tanto de la roca 
de caja como de los propios depósitos. Las muestras, guardadas en bolsas 
individuales, fueron debidamente marcadas con el topónimo del lugar de 
procedencia, con una numeración correspondiente con las distintas 
paradas para la recolección de muestras y con unas letras del alfabeto que 
determinan las diferentes muestras tomadas en cada una de esas paradas. 
Esta nomenclatura se hace precisa a la hora de referirnos a una muestra en 
particular. Posteriormente, se anotaron aquellas peculiaridades relevantes 
como son: fecha del muestreo, posición en la que se forman los depósitos 
(pared, suelo o techo de una cavidad), croquis en el que se representa esta 
posición, fecha de las últimas precipitaciones, así como nombre de las 
especies vegetales más representativas del lugar. Por último, las muestras 
fueron convenientemente protegidas para evitar su deterioro físico, 
durante su transporte al laboratorio, en bolsas o en cajas según cual fuera 
su grado de fragilidad y sus dimensiones. 
 
1.7.2. Métodos de laboratorio 
 
Una vez en el laboratorio, las muestras fueron debidamente 
clasificadas y almacenadas según los distintos afloramientos y paradas. A lo 
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largo del tiempo diferentes autores han utilizado (Vidal Romaní, 1983; Vidal 
Romaní et al., 1979; 1984; 2010a; 2010b; Sanjurjo et al., 2006; 2007) 
variadas técnicas de las que se ha obtenido una amplia gama de 
información: espectometría de Masas con fuente de Plasma de 
Acoplamiento Inductivo (ICP-MS), Análisis Térmico Diferencial (ATD), 
Fluorescencia de Rayos X (FRX), Difracción de Rayos X (DRX), Análisis 
Térmico Gravimétrico (ATG), Análisis Elemental (EDS) y principalmente 
Microscopio Electrónico de Barrido (MEB); Todas ellas, excepto las dos 
últimas, son métodos analíticos destructivos, por ello, en este estudio, se 
ha visto conveniente ceñirse al uso del MEB, que da una información 
morfológica muy valiosa (textura, estructura, morfometría de los granos, 
contenido biológico, etc.), y de los detectores de Rayos X de electrones 
secundarios y retrodispersados, que nos dan un análisis composicional 
elemental (EDS) de la muestra. Como novedad, se ha incorporado el uso del 
Microscopio Estereoscópico gracias al cual se han deducido datos 
necesarios para la reconstrucción de la secuencia completa de formación 
de los espeleotemas (Vidal Romaní et al., 2013).   
 
Estereomicroscopio: Para un estudio de detalle de las muestras, en 
el que no se pierda la visión global de las mismas, se hace necesaria la 
observación a través de estereomicroscopio. Se ha usado uno de marca y 
modelo NIKON SMZ 1500, al que se le ha adaptado una cámara fotográfica 
NIKON DS-Fi1. El estereomicroscopio permite, además de visualizar las 
muestras en su color natural, ampliarlas hasta el límite inferior de aumento 
del microscopio electrónico de barrido (MEB) por lo que es de gran utilidad 
para no perder información a ninguna de las escalas. Si bien, el objetivo 
principal de su uso es la selección de pequeños fragmentos y organismos 
de mayor interés en cada una de las muestras, para su examen posterior al 
MEB. 
 
 Microscopía electrónica de barrido: Para su observación al MEB, las 
muestras  se  prepararon  según el  protocolo  estándar, que consiste en una 
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desecación poco agresiva (se almacenaron durante una semana en un 
desecador hermético de sílica-gel) con el fin de evitar la producción de 
artefactos, esencialmente la fracturación poligonal de las capas de ópalo 
amorfo. Una vez desecadas las muestras fueron metalizadas por spattering 
con una fina capa de oro de 50-100 Å mediante el equipo de pulverización 
catódica BAL-TEC SCD 004. Debido a que las muestras tienen un elevado 
contenido en carbono, por su alta proporción de restos orgánicos, se evitó 
el uso del spattering de carbono, para evitar el enmascaramiento en las 
frecuentes determinaciones analíticas a realizar. Además, el oro, por su alta 
conductividad, proporciona mejores imágenes que el carbono, por lo que 
es más recomendable para estudiar las texturas en estructuras porosas. Las 
muestras así preparadas fueron estudiadas al microscopio electrónico de 
barrido modelo: JEOL JSM 6400 seleccionándose distintos umbrales de 
aumento para localizar e identificar los elementos orgánicos y minerales en 
cada muestra estudiada. Este tipo de instrumentación utiliza un haz de 
electrones en lugar de un haz de luz para formar una imagen. Tiene una 
gran profundidad de campo, la cual permite que se enfoque a la vez una 
gran parte de la muestra. También produce imágenes de alta resolución, 
que significa que características espacialmente cercanas en la muestra 
pueden ser examinadas a una alta magnificación. 
 
 Cuando un haz de electrones incide sobre la superficie de un sólido, 
tienen lugar varios fenómenos: reemisión de una parte de la radiación 
incidente, emisión de luz, electrones secundarios y Auger, rayos X, etc. 
Todas estas señales se pueden emplear para obtener información sobre la 
naturaleza de la muestra (morfología, composición, estructura cristalina, 
estructura electrónica, etc.) y de hecho, los equipos utilizados disponen de 
detectores que permiten el análisis de electrones secundarios, electrones 
retrodispersados  y rayos X característicos. 
  
 La técnica consiste, principalmente, en enviar un haz de electrones 
sobre la muestra y mediante un detector apropiado registrar el resultado 
de esta interacción. El haz se desplaza sobre la muestra realizando un 
barrido en las direcciones X e Y de tal modo que la posición en la que se 
encuentra el haz en cada momento coincide con la aparición de brillo, 
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proporcionalmente a la señal emitida, en un determinado punto de una 
pantalla. 
 
 Las imágenes que se obtienen en el microscopio electrónico de 
barrido corresponden a electrones secundarios o electrones 
retrodispersados emitidos tras la interacción con la muestra de un haz 
incidente de entre 5 y 30 keV. 
 
 La señal de electrones secundarios se forma en una delgada capa 
superficial, del orden de 50 a 100 Å. Al ser grande el número de electrones 
emitido se puede establecer un buen contraste. Por otra parte, al ser 
electrones de baja energía, menos de 50 eV, pueden ser desviados 
fácilmente de su trayectoria emergente inicial, y se puede obtener 
información de zonas que no están a la vista del detector. Esta 
particularidad es fundamental para otorgar a esta señal la posibilidad de 
aportar información “en relieve”. La apariencia de la imagen es la que 
tendría una muestra que hubiese sido iluminada desde el detector y se 
estuviese observando desde el cañón de electrones. 
 
 En cuanto a la señal de electrones retrodispersados, su principal 
utilidad reside en que su emisión, que se debe a choques de tipo elástico y 
por tanto con energía del mismo orden que la de los electrones incidentes, 
depende fuertemente del número atómico de la muestra. Esto implica que 
dos partes de la muestra que tengan distinta composición se revelan con 
distinta intensidad aunque no exista ninguna diferencia de topografía entre 
ellas. Los electrones retrodispersados salen de la muestra en mayor 
cantidad en las direcciones próximas a la de incidencia, por lo que su 
detección se hace mejor en las proximidades del eje de incidencia. 
 
 Finalmente, los rayos X que se generan en una muestra sometida a 
bombardeo electrónico permiten identificar los elementos presentes y 
establecer  su  concentración. Cuando  un  haz electrónico   suficientemente 
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 acelerado incide sobre la superficie de un sólido, se produce la ionización 
de los átomos presentes, esto es, la pérdida de electrones internos. En este 
estado un electrón de una capa más externa salta inmediatamente a la 
capa deficitaria, y rellena el hueco producido. Este salto implica una 
liberación de energía, cuyo valor es igual a la diferencia entre las energías 
que tenía cada electrón en su orbital correspondiente. Esta energía se 
manifiesta de dos formas: electrones Auger o rayos X y es única para cada 
elemento. Cuando se representa la intensidad de esta radiación 
electromagnética frente a su energía se obtiene un espectro de rayos X, 
constituido por una serie de picos, designados como líneas, de intensidad 
variable, a los que se denomina rayos X característicos, que está 
superpuesto a un  fondo continuo de menor intensidad (Rayos X 
continuos). En algunos casos aparecen además unas líneas satélite, 
asociadas a las líneas características. 
 
 Las muestras para el MEB deben cumplir una serie de requisitos que 
permiten su visualización. Deben ser sólidas, secas, conductoras y deben 
poder colocarse en portas circulares de 25 mm de diámetro y no superar 
los 20 mm de altura. Para ello son necesarios una serie de equipos como 
cortadora, deshidratador en punto crítico y metalizador. 
 
En el caso de muestras biológicas, cando se desee mantener las 
estructuras en condiciones próximas a las originales, las muestras deberán 
ser previamente fijadas y deshidratadas. 
 
1.7.3. Métodos de gabinete 
 
Fue recopilado y revisado un gran un gran número de trabajos 
bibliográficos relativos, por una parte, a temas específicos sobre 
espeleotemas silíceos y, por otra, a diversos aspectos relacionados con los 
objetivos de la tesis: geología, clima, vegetación, pólenes, 
microorganismos, mineralogía, geobiología, astrobiología, geología 
planetaria, etc.  




Además, también se buscaron datos de precipitación y 
temperaturas conseguidos a través de la Agencia Estatal de Meteorología y 
de la Red de Información Ambiental de Andalucía. Con ellos, se 
confeccionaron los diferentes climogramas de cada una de las zonas de 
estudio, todos ellos en formato Excel. 
 
Por último, con la información extraída del tratamiento y análisis de 
los datos, fue llevada a cabo la interpretación de resultados; la delineación 
de figuras, mapas y portadas, a través de diferentes programas 






















2.1. CAVIDADES TÍPICAS PARA LA PRECIPITACIÓN 
 
Normalmente, cuando se describen los paisajes graníticos, se resalta 
su aspecto superficial en detrimento de las formas subterráneas, aunque 
existen algunas referencias sobre cavidades desarrolladas en rocas 
graníticas (Chabert y Courbon, 1997). Posiblemente, la razón que explica 
este hecho esté basada en que estas cavidades son siempre más pequeñas 
que las que se desarrollan en rocas carbonatadas.   
 
Este trabajo se refiere a los depósitos, espeleotemas, que se 
desarrollan en rocas graníticas y algunos tipos de rocas metamórficas y 
volcánicas. En el capítulo anterior, se ha mencionado la mineralogía 
observada en la literatura previa, esencialmente pigotita, evansita y ópalo 
amorfo, aunque también sulfatos (yeso y anhidrita), carbonatos (calcio, 
cobre y plomo), fosfatos (struvita) y halogenuros (sal gema). Son, sin 
embargo, los tres primeramente mencionados y en especial el ópalo 
amorfo los que tienen mayor importancia, bien por su abundancia, bien 
por los datos que aportan al entendimiento de los procesos de alteración 
de la roca en una etapa temprana. Pero en cualquier caso todos estos 
minerales que forman los espeleotemas no son exclusvios de las rocas 
graníticas. 
 
 La sedimentación de espeleotemas con ópalo no se limita a 
cavidades graníticas, sino que puede producirse en cuevas desarrolladas en 
una gran variedad de rocas, desde sedimentarias (areniscas y cuarcitas), 
metamórficas (gneises, metavulcanitas ácidas, etc.), volcánicas (riolitas, 
dacitas, basaltos), hasta las propiamente plutónicas (granito, granodiorita, 
cuarzodiorita, etc.). Sin embargo, aunque se pueden desarrollar 
espeleotemas con ópalo siempre que la roca de partida contenga silicio, 
estos son más frecuentes cuanto más elevado sea el contenido en silicio en 
la roca original. Por ello, en cuevas desarrolladas en rocas básicas (gabros, 
dioritas,   peridotitas,  basaltos),  los   epeleotemas  con  ópalo   amorfo  son  
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menos comunes, siendo habituales otros minerales igualmente autigénicos 
tales como carbonatos de calcio, magnesio, hierro, plomo, etc. (Vidal 
Romaní et al., 2013; Webb y Finlayson, 1984; 1987). 
  
En granitos, el ataque por agua tiene lugar en tres fases. La primera 
es llevada a cabo por la meteorización del agua subterránea sobre el 
macizo rocoso. La segunda tiene lugar cuando la roca meteorizada es 
evacuada por la circulación del agua a través del sistema de 
discontinuidades. La tercera fase ocurre cuando el agua fluye libremente a 
través del sistema de cavidades pseudokárstico generando así, erosión 
física o mecánica. 
   
Una vez que el sistema de cavidades está definido, los procesos de 
disolución y precipitación, conducidos por el flujo del agua, actúan en los 
granitoides (Vidal Romaní et al. 1979, 2003) dando lugar a la formación de 
espeleotemas. Estos tienen lugar, al igual que en cuevas calcáreas, cuando 
el flujo del agua es lento y discurre a través de conductos muy estrechos 
(Vidal Romaní et al., 2007). 
 
A continuación, se describen los cuatro tipos de cavidades 
principales en los que se pueden formar espeleotemas con ópalo: cuevas 
desarrolladas a lo largo de planos de fractura, cuevas asociadas a campos 
de bloques, tafoni y tubos volcánicos.  
 
2.1.1. CUEVAS DESARROLLADAS A LO LARGO DE PLANOS DE FRACTURA 
 
La meteorización es esencialmente debida al lavado mineral, dando 
lugar a una mayor ampliación de la fractura (Vidal Romaní et al., 2007). 
Dentro de este tipo de cavidades podemos distinguir entre cuevas fisurales 
continentales (Fig 2.1.a), que son aquellas en las que 
la meteorización es llevada a cabo por el agua de lluvia y que se desarrollan 
en el interior, alejadas de la costa; y cuevas fisurales marinas (Fig. 2.1.b), 
que se desarrollan en el litoral, al pie de acantilados y que se deben al 




lavado producido por los dos tipos de agua que interaccionan en la costa, 









Fig. 2.1a. Cuevas fisurales continentales. Foto cedida por J.R. Vidal Romaní. 









2.1.2. CUEVAS ASOCIADAS A CAMPOS DE BLOQUES 
 
El origen de los bloques es normalmente debido a la meteorización 
que aprovecha el sistema de discontinuidades previo para progresar de 
forma específica siguiendo el sistema de diaclasas. Los bloques no se 
encuentran in situ, sino que han sido movidos por agentes externos 
(gravedad) o por procesos endógenos (terremotos), combinados con la 
gravedad en todos los casos. En este tipo de cuevas, las fracciones más 
finas del regolito formado a partir de la roca granítica, si existen, han sido 
arrastradas dejando a las más gruesas, bloques y bolos, en su lugar original 
(Fig. 2.2). Los huecos que quedan entre este tipo de materiales llegan a 




unirse en algunos puntos, dando lugar a cavidades con forma irregular 
























Los tafoni (sing. tafone) son huecos o cavernas desarrollados dentro 
de bloques definidos por fracturas (Fig. 2.3) y con dimensiones que varían 
desde pocos centímetros a varios metros. El término procede de un 
vocablo corso, tafoni, que significa perforación o ventana. La pared interna 
o bóveda puede desarrollar alveolos (estructura en nido de abeja), formas 
mamelonadas (relieve convexo) o festoneadas (relieve cóncavo) (Twidale y 
Vidal Romaní, 2005; Vidal Romaní et al., 2007) y también formas de 
exfoliación negativa (Vidal Romaní, 1985). El origen de estas cavidades se 
debe a la distorsión de la estructura de la roca, por deformación mecánica 
previa a la exhumación del roquedo, bien por la presión litostática existente 
en los puntos de contacto entre el bloque y la base rocosa inferior, o bien 
por la concentración de fuerzas en puntos localizados durante la intrusión 
del macizo de rocas magmáticas (Vidal y Twidale, 1998). Se generan así 
volúmenes de roca menos resistentes a la meteorización, a favor de los 
cuales se forman las cavidades. Estas cavidades tienen lugar principalmente 
en granitos, pero es posible que se originen en otros tipos de roca. 
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2.1.4. TUBOS VOLCÁNICOS 
 
Durante las erupciones de larga duración, los flujos de lava tienden 
a ser canalizados en unas pocas corrientes principales. Esta lava solidifica 
sobre las paredes del canal y posteriormente también puede desarrollar 
una corteza sólida en el techo y así dar lugar poco a poco a corrientes 
dentro de tubos de lava. Debido a que las paredes y los techos de estos 
tubos son buenos aislantes térmicos, la lava que fluye a través de ellos 
puede permanecer caliente y fluida mucho más tiempo que las corrientes 
superficiales (Tilling et al., 2010). Cuando el suministro de lava se detiene al 
final de una erupción o este se desvía hacia otro lugar, la lava se drena 
pendiente abajo y deja conductos parcialmente vacíos debajo de la tierra 
(Fig. 2.4). Estos tubos pueden presentar estalactitas que cuelgan del techo 





Fig. 2.4. Tubo volcánico. Ape Cave (Monte St. Helens, estado de Washington). 
Imagen tomada de Wikimedia Commons. Autor original Greg Willis. 
http://creativecommons.org/licenses/by-sa/2.0/deed.es 




En este medio, según sea su origen, los espeleotemas pueden ser de 
dos tipos: los que se desarrollan como minerales primarios a partir del 
goteo y enfriamiento de la lava, que no deberían ser considerados 
verdaderos espeleotemas por no estar formados por minerales secundarios 
(Cengage, G., 2003); y los que se forman por disolución de la roca y 
precipitación final del ópalo amorfo, que corresponderían con el tipo de 




2.2. AFLORAMIENTOS MUESTREADOS 
 
Aunque los tipos de afloramientos idóneos para la localización de 
espeleotemas con ópalo sean los referidos anteriormente, uno de los 
objetivos de este trabajo ha sido el de muestrear la zona del SW de España, 
en la que hasta ahora no se había buscado este tipo de formaciones. Por 
ello, en algunas de las localidades de muestreo ha sido complicada la 
localización de cualquiera de los cuatro principales tipos de afloramientos y 
en su lugar se ha tenido que buscar en otro tipo de farallones rocosos, que 
a veces cumplían escasamente con las condiciones propicias para la 
formación de espeleotemas con ópalo.  
 
Dentro del área que engloba todos los afloramientos estudiados, la 
dificultad para encontrar cavidades bien desarrolladas aumenta hacia el sur, 
donde el relieve está muy degradado y a lo sumo se pueden apreciar 
algunas colinas residuales que sobresalen en suaves mantos del alteración 
arenitizados, y disminuye hacia el norte, donde sí se han podido localizar 
mejores berrocales (castle koppies, tors, etc.) con desarrollo incluso de 
tafoni. Es en las zonas más meridionales donde precisamente se han 
muestreado también algunas rocas ácidas no plutónicas, sino volcánicas y 
metamórficas.   
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Por el tipo de afloramientos, se hace necesario puntualizar que en el 
caso de las formaciones que aquí se describen, el prefijo “espeleo” no 
implica una forzosa relación con depósitos formados en cavidades cerradas, 
ya que han sido encontrados en una gran variedad de situaciones, tanto al 
descubierto como en zonas parcialmente protegidas. También en trabajos 
anteriores se realiza esta puntualización (Vidal Romaní, 1984) para otras 
zonas de estudio. De hecho, los afloramientos muestreados en este trabajo 
no corresponden en ningún caso con lugares propios de cavidad, sino que 
proceden, en su mayor parte, de bolos graníticos en los que se infiltra el 
agua hacia las zonas más bajas donde, a veces, pueden precipitar variadas 
formaciones de tipo espeleotémico. En algunas ocasiones, las muestras 
provienen de otros tipos de rocas ácidas, de origen volcánico o 
metamórfico, en las que también tiene lugar el desarrollo de dichos 
espeleotemas.  
 
De esta forma, los afloramientos muestreados se pueden agrupar, 
según su litología y morfología, en cuatro tipos fundamentalmente:  
 
2.2.1. BOLOS GRANÍTICOS  
 
 Corresponden con las grandes formas encontradas en Los 
Barruecos, Berrocal del Rugidero, Alto de Barruecos, Las Jaras y Campofrío. 
Son zonas con diferentes tipos de granito y con distintos grados de 
alteración que van desde berrocales a tors. Allí donde descanse un bloque 
de granito sobre otro, dejando entre ambos una discontinuidad horizontal 
(sheet structure) en la que haya una pared extraplomada en el bolo 
superior; una posible pared vertical, si existe una losa o cuña de roca entre 
ambos; y una zona de pendiente positiva en el bloque de granito inferior, 
suele tener lugar la precipitación de pequeños espeleotemas. En estos 
casos las formaciones pueden depositarse sobre cualquiera de las tres 
zonas que hemos distinguido en la discontinuidad. Podemos diferenciar por 
tanto entre espeleotemas de techo, que son aquellos que se depositan el 
bloque superior; espeleotemas de pared, que lo hacen sobre la losa o cuña 











Fig. 2.5. Bolos graníticos (Las Jaras, Córdoba). 
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2.2.2. TAFONI  
 
 Este tipo de cavidades queda suficientemente descrito en el punto 
2.1.3. Solamente es constatada la existencia de este tipo de formas 
menores en los afloramientos estudiados en Los Barruecos (Fig. 2.3). Al 
abrigo de estas cavidades se han podido encontrar diferentes tipos de 
espeleotemas con ópalo.  
  
 
2.2.3. VULCANITAS ÁCIDAS CON MORFOLOGÍA ESTRATIFORME  
 
 Aparecen únicamente en los afloramientos estudiados en Riotinto-
Peña del Hierro. Son depósitos de origen volcánico resedimentados por 
flujos de gravedad en un ambiente subacuático y que por tanto presentan 
estructuras sedimentarias tales como superficies de estratificación (Fig. 
2.6). Es en estos planos donde se produce la precipitación de 
espeleotemas, que presentarán un grado mínimo de desarrollo vertical 
pero que se extenderán más ampliamente, por la superficie de la roca, 
desarrollando estructuras tipo flowstone y gour.  
 
2.2.4. METAVULCANITAS ÁCIDAS CON MORFOLOGÍA ESQUISTOSA  
 
 Son las estudiadas en el afloramiento de Los Marines. Este lugar 
está constituido por un conjunto de materiales provenientes de un 
vulcanismo ácido que posteriormente fue metamorfizado. Actualmente, el 
grado de madurez del relieve ha hecho destacar algunos niveles 
lenticulares más competentes, que a modo de monolitos, se erigen sobre 
otros más blandos con formas alomadas. Es sobre estas rocas casi verticales 
(Fig. 1.7), donde tiene lugar la precipitación de espeleotemas, unos de muy 
poco espesor que se desarrollan superficialmente sobre las paredes 
verticales de las mismas y otros cilíndricos que se forman al cobijo de 
algunas fracturas e irregularidades.   
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2.3. CONDICIONES DE PRECIPITACIÓN 
 
 Los espeleotemas con ópalo no solo necesitan un tipo de 
afloramiento específico en el que desarrollarse, sino también que en estos 
lugares se den unas determinadas condiciones ambientales para que se 
produzca la disolución y posterior precipitación del silicio en forma de 
ópalo amorfo. Es por ello que no en todas las cavidades similares a las 
descritas, se crean este tipo de formaciones, ya que son necesarias una 
serie de condiciones que facilitan su desarrollo. 
 
2.3.1. HUMEDAD Y CIRCULACIÓN DE AGUA  
 
Es fundamental que sobre la roca en la que se desarrollan los 
espeleotemas exista un flujo lento de agua, que puede venir por 
escorrentía superficial o mediante infiltración a través de la propia roca. La 
lluvia es la responsable directa o indirecta (agua vadosa o freática) de esta 
circulación de agua; y un sistema fisural de conductos estrechos, el 
causante de la baja velocidad, no influyendo para ello la porosidad de la 
roca, que en los tipos muestreados es baja.  
 
En el caso de afloramientos fuera de cavidades cerradas, es 
imprescindible que el lugar de depósito esté resguardado de la caída 
directa de las gotas de lluvia, ya que una alta velocidad de flujo impediría la 
precipitación de elementos disueltos en el agua (Vidal Romaní et al., 2007). 
Por ello, los espeleotemas pueden formarse bajo aleros o viseras rocosas 
(Vidal Romaní et al., 1984) desde donde el agua de escorrentía caería en 
forma de cortina en el caso de que las precipitaciones fuesen abundantes, 
dejando la zona bajo el alero libre de flujos de alta velocidad (Fig. 2.7). 
Estos lugares, a su vez, están resguardados de la radiación solar directa 
permitiendo que tengan un alto grado de humedad relativa durante largos 
periodos, lo que facilita el establecimiento y desarrollo de la vida. Lo cual 
no impide su evaporación, cuando el ambiente es seco y caluroso, que 




posibilitaría la precipitación del ópalo disuelto, aunque a costa de la 
regresión del ecosistema.  
 
Además del goteo del agua, que puede ser libre o relacionado con 
una superficie inclinada, otros procesos físicos ligados a la circulación de la 
misma como tensión superficial, adherencia a la superficie, viscosidad, 
capilaridad y gravedad también son responsables de la formación de los 
distintos tipos de espeleotemas (Sanjurjo et al., 2007; Vidal Romaní et al., 
2010b). En el origen de estos, pueden intervenir unos procesos más que 





Fig. 2.7. Circulación del agua en cavidades abiertas (modificada de Vidal Romaní et 
al., 1984). 




2.3.2. VALORES DE pH 
 
 Las rocas en las que más frecuentemente aparecen los 
espeleotemas con ópalo son rocas ácidas, granitos. Asociadas al sistema 
fisural de los mismos, las aguas de infiltración adquieren valores de pH en 
torno a 5 (Welch y Ullman, 1993) como lo justifica la aparición de 
Schoenbornia humícola, ameba testácea bioindicadora de pH solo presente 
en suelos ácidos (Schönborn et al., 1987; Mitchell, 2003); y de un número 
variado de diatomeas cuyos frústulos deben haber sido biosintetizados en 
un medio ácido (Vrieling et al., 1999). Sin embargo, las condiciones de pH 
pueden variar rápidamente durante el proceso de formación de un 
espeleotema. En efecto, en especial en los casos de espeleotemas con 
ópalo, la síntesis mineral puede debutar con la formación de ópalo, pero 
termina en muchas ocasiones con el crecimeinto de trquitos de yeso, 
anhidrita, calcita, etc., lo que indica una variación en el pH de condiciones 
ácidas a condiciones básicas. De manera similar, existen referencias sobre 
espeleotemas (Woo et al. 2008) desarrollados en rocas volcánicas 
(basaltos) donde existe una alternancia entre condiciones de 
sedimentación de ópalo amorfo con otras de sedimentación de carbonato 
cálcico. Los mismos organismos que se utilizan como bioindicadores  del pH 
del medio, (diatomeas, amebas testáceas) y cuyos tejidos orgánicos están 
formados por ópalo biogénico son cosmopolitas pudiendo encontrarse 
algunas de ellas (diatomeas) en ambientes acuáticos de agua dulce, salobre 
y salada. Todo ello confirma que el pH del medio de sedimentación en este 
tipo de cuevas, aun siendo predominantemente ácido puede variar 
rápidamente debido a la influencia que ejerce en el ambiente la actividad 
biológica. 
 
 Sin embargo, es cierto también que los espeleotemas de ópalo 
pueden desarrollarse, aunque con menos frecuencia, en cuevas de rocas de 
intermedias a básicas donde el pH es mas básico. Por todo ello, podemos 
decir que el pH en rocas ácidas no es un factor que influya decisivamente 




en la disolución del silicio y en la posterior precipitación de los 
espeleotemas con ópalo amorfo. Todo esto desplaza claramente el 
protagonismo en los procesos de disolución/precipitación del Si a la 
actividad organica que existe en ese tipo de ambientes. Como puede verse 
en la Fig. 2.8. la tasa de disolución de la sílice amorfa disminuye 
suavemente desde pH 7 hasta pH 3, aumentando esta, cuando estos 
valores son inferiores a 3 (Bennett et al., 1988). Los espeleotemas a los que 
se refiere este trabajo se desarrollan en medios ligeramente ácidos, no 





Fig. 2.8. Solubilidad del cuarzo y la sílice a diferentes valores de pH y 25ºC, según 
Kraskopf (1967) (en Thomas, 1994).  
 
 
 En esta misma gráfica, también se puede observar que la solubilidad 
de la sílice amorfa es unas diez veces superior a la del cuarzo, para los 
mismos valores de pH, lo que facilitará su posterior disolución y 
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reprecipitación sobre los espeleotemas (Sanjurjo et al., 2006, 2007; Vidal 
Romaní et al., 2010a, 2010b).  
  
 De lo expuesto anteriormente, se deduce que solo por la disolución 
producida por el agua pura sería muy difícil la formación de espeleotemas 
con ópalo, dada la baja disolución del cuarzo en condiciones ambientales. 
Por ello, han de intervenir otros factores que faciliten dicho proceso, tales 




 Cuando el medio comienza a ser colonizado por microorganismos, 
es cuando realmente tiene lugar la disolución del cuarzo que precipita en 
forma de ópalo amorfo, constituyendo los espeleotemas silíceos. Esto 
ocurre gracias a la actividad de estos microorganismos que por su 
metabolismo producen ácidos orgánicos, tales como el ácido cítrico, 
salicílico, oxálico, pirúvico y húmico, que en condiciones ambientales y pH 
neutro, son capaces de disolver la sílice cristalina (Fig. 2.9) a una velocidad 
mucho mayor que el agua pura (Bennett, 1988, 1991). 
 
 Por otra parte, la habilidad quelante que presentan algunos aniones 
de los ácidos orgánicos, antes mencionados, para acomplejar al ácido 










Fig. 2.9. Transferencia de la sílice desde el cuarzo a lo largo del tiempo.  En 
agua pura y en soluciones de citrato, oxalato, salicilato y acetato (tomada 
de Bennett, 1988). 
 
 
 Cuando se compara la solubilidad del cuarzo cristalino con la de la 
sílice amorfa (Fig. 2.8) se observan grandes diferencias: la de esta última es 
aproximadamente diez veces más alta que la del cuarzo (Alexander et al., 
1954) y por ello también será más fácilmente meteorizada gracias a la 
actividad bioquímica de bacterias, algas, hongos y líquenes (Ehrlich y 
Newman, 2009). 
 
 En cuanto a la precipitación de la sílice disuelta, esta tiene lugar 
gracias a dos procesos fundamentalmente, uno químico por 
sobresaturación debida a la evaporación, y otro biológico en el que el silicio 
precipita sobre algunos microorganismos o es incorporado a sus 
estructuras orgánicas (Kröger et al., 1999). 
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 Por todo ello, la actividad biológica es decisiva a la hora de pasar el 
silicio de la roca al espeleotema, pero también de que este vuelva a 
disolverse para entrar en los sistemas vivos o precipitar nuevamente sobre 
estos depósitos. Así comienza a configurarse el ciclo local del silicio a nivel 
de los espeleotemas con ópalo. En él intervienen gran variedad de 
organismos como bacterias, cianobacterias, hongos, líquenes, diatomeas, 
amebas testáceas, e incluso plantas (en forma de fitolitos) que toman la 
sílice directa o indirectamente del medio (Toporski et al., 2002; Wainwright 
et al., 2003; Heinen, 1968; Holzapfel, 1951; Kuznestov, 1975; Wilkinson, 
2008; Sangster, 1992) y la devuelven al mismo, tras su muerte y 
descomposición. La mayor parte de estos organismos son capaces de 
acelerar la destrucción del cuarzo liberando el silicio, que se transformará 
en ópalo biogénico, de mayor solubilidad, por lo que se incrementará la 
dinámica disolución/precipitación de este elemento químico. Aumentará 
así el aprovechamiento que algunos microorganismos, que viven en el 
medio pseudocárstico, hacen del silicio, si bien, muchos de estos seres 
vivos, aún afectando a la disolución del cuarzo por la acción de sus ácidos 
orgánicos, no obtendrán beneficio alguno conocido de este tipo de 
relación. De cualquier modo, esta forma general de relación con el medio 
es la que hace a los organismos, por una parte, bioconstructores pasivos de 
los espeleotemas, cuando estos fosilizan bajo el ópalo, y por otra, 
constructores activos cuando influyen directamente en la disolución y 
precipitación del silicio. Se establece por tanto una retroalimentación 
positiva entre espeleotemas y organismos. De forma que a mayor número 
de organismos, más y mejor se desarrollarán los espeleotemas, y a mayor 
superficie cubierta por ópalo mayor número de organismos podrán 
beneficiarse de él. Sin embargo, este tipo de espeleotemas no es 
demasiado frecuente porque, como suele ocurrir en la naturaleza, son 
muchos los factores limitantes que impiden un desarrollo exponencial. La 
forma en la que los microorganismos aceleran la disolución de la sílice o la 
usan para su propio provecho, queda descrita con detalle en el epígrafe 4.3 
de este estudio, dedicado al Ciclo Local del Silicio. 
  




 Otra forma distinta en la que los microorganismos intervienen en la 
formación de las espeleotemas no está relacionada con el silicio, sino con 
los óxidos de azufre, que se producen al oxidarse la materia orgánica. Estos 
óxidos en combinación con el calcio, proveniente de la alteración de las 
plagioclasas contenidas en el granito, dan lugar a sulfatos de calcio, que 
precipitan como pequeños cristalitos idiomorfos de yeso, a los que en 
adelante llamaremos triquitos, en el extremo final de algunos 
espeleotemas (Vidal Romaní et al., 2010b).  
 
 En cavidades calcáreas también existen estudios similares que 
pretenden demostrar el papel biogenético de los microorganismos que se 
desarrollan sobre los espeleotemas, sin embargo esta función no está tan 




 Uno de los factores relevantes en las condiciones ambientales de un 
lugar es sin duda la temperatura. Sin embargo, es difícil determinar el grado 
en el que esta influye en la formación de los espeleotemas con ópalo. Ya en 
1826 Caldcleugh fue el primero que al descubrir este tipo de formaciones 
relaciona directamente su génesis con la temperatura.  
 
 La propia solubilidad de la sílice aumenta cuando así lo hace la 
temperatura. Brady y Walther (1990) comprueban experimentalmente que, 
a pH neutro, la tasa de disolución del cuarzo aumenta al incrementar la 
temperatura desde 25ºC hasta 60ºC. En la Fig. 2.10 modificada de Bennett 
(1991) se observa que, en presencia de ácidos orgánicos, la solubilidad de 
la sílice también aumenta al hacerlo la temperatura desde 25ºC a 50ºC. 
 
  





Fig. 2.10. Solubilidad del cuarzo en una solución 0.02M de K-citrato (25ºC y 50ºC) 
y en agua (50ºC) en función del tiempo (modificado de Bennett, 1991). 
 
 
 Pero no solo la solubilidad sino también su posterior precipitación 
serán afectadas por la temperatura. Yee et al. (2003), realizan un estudio en 
ambientes hidrotermales, en el que se explica experimentalmente cómo se 
induce la precipitación de sílice, durante un periodo de enfriamiento desde 
77ºC hasta 27ºC, y se observa cómo esta va bajando apreciablemente 
conforme desciende la temperatura. Otros artículos (Vidal Romaní, 1983; 
Vidal Romaní et al., 1984, 2003, 2007, 2010a, 2010b, 2013; Sanjurjo et al., 
2006, 2007) que describen el proceso de formación de los espeleotemas 
con ópalo, determinan necesaria una fase de evaporación en la que se 
sobresatura la sílice y precipita este mineral amorfo, para lo cual también 
se ha de experimentar un aumento de temperatura. 
 




 Sin embargo, no se ha podido determinar una clara relación con 
esta magnitud física, ya que este tipo de espeleotemas ha sido previamente 
descrito en muy diferentes áreas geográfico climáticas: templado-húmedas 
(Norte de España y Portugal, Islas Azores, Reino Unido, Alemania, Polonia, 
República Checa, Suecia, Finlandia, Corea), tropicales (Brasil, Venezuela, 
Madagascar), áridas (Sur de Australia, Argentina, Nigeria, Swazilandia, 
México, EEUU., etc.) (Willems et al., 1998, 2002; Twidale y Vidal Romaní, 
2005; Vidal Romaní et al., 2010, 2013) y en este estudio también, 
templadas de verano seco y caluroso (Csa); sin encontrar, hasta el 





























3.1. FASES DE FORMACIÓN DE LOS ESPELEOTEMAS 
 
 La mineralogía que más frecuentemente aparece en las formaciones 
sedimentarias estudiadas en esta tesis doctoral es la sílice amorfa (ópalo-
A). Pueden considerarse cuatro fases principales para la formación de este 
tipo de depósitos (Fig. 3.1): una primera, en la que se produce la 
acumulación de granos minerales, producidos por la desagregación de la 
roca; una segunda fase en la que los microorganismos propios de ese 
medio pseudocárstico colonizan los espeleotemas; y una tercera, en la que 
como consecuencia de la actividad orgánica de dichos microorganismos se 
comienza a producir el ópalo biogénico. La cuarta y última fase, que solo 
llega a diferenciarse en algunos casos, consiste en la de formación de 
triquitos constituidos por minerales autigénicos que, a modo de penacho o 
drusa (Vidal-Romaní et al., 2013), crecen en algunos espeleotemas con muy 
variadas mineralogías. 
 
 El depósito de la sílice amorfa y el desarrollo de los 
microorganismos en el espeleotema son dos fenómenos que, si bien 
inicialmente uno desencadena al otro, posteriormente se retroalimentan 
en etapas sucesivas a lo largo del tiempo. Es decir, aunque los 
microorganismos son los que, en origen, propician la disolución del silicio 
(Malinovskaya et al., 1990; Takao, 1965; Barker et al., 1997), cuando este 
re-precipita como ópalo-A, también favorece a su vez para el desarrollo de 
estos seres vivos (Wainwright et al., 2003; Wainwright, 1997; Kuznestov, 
1975). Además, cuando el agua contenida en el gel de sílice se evapora 
produciendo la precipitación del ópalo, puede dejar sepultadas, y así 
fosilizadas, muchas formas de vida que pasarán a formar parte de la matriz 
del espeleotema. Todos estos factores justifican el nombre de 











Fig. 3.1. Fases de formación de los espeleotemas con ópalo. 
 
3.1.1. FASE DETRÍTICA 
  
 El agua infiltrada a través de las rocas en las que aparecen este tipo 
de espeleotemas fluye a una velocidad muy baja a través del sistema fisural 
de las mismas. En la zona de contacto roca/agua la meteorización de la roca 
produce un agregado detrítico heterométrico de granos poliminerales, que 
son movidos, en primer lugar, en forma de suspensión hídrica (slurry) y 
después, depositados en las paredes, suelo o techo de la cavidad para 
formar acumulaciones detríticas granulares (espeleotemas primarios) de 
textura siempre porosa (Vidal-Romaní et al., 2013). El examen de las 
muestras al estereomicroscopio nos ofrece imágenes a color y en relieve, 
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que nos permiten diferenciar la naturaleza poliminerálica de la asociación 





Fig. 3.2. Microgours con matriz poliminerálica. 
 
 
3.1.2. COLONIZACIÓN DEL MEDIO POR ORGANISMOS VIVOS (FASE 
BIÓTICA) 
 
 Sobre este medio, originalmente inhóspito, empieza a asentarse la 
vida, comenzando esta por pequeños organismos fotosintéticos, 
cianobacterias, algas, y líquenes (Fig. 3.3) a los que sucederán otras formas 
heterótrofas, hongos y bacterias, que se ocuparán de la descomposición y 
transformación de los restos orgánicos producidos sobre el espeleotema. 
Finalmente, otros organismos de mayor complejidad y mayores 
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requerimientos ecológicos, tales como amebas testáceas, colémbolos, 
ácaros, etc.,  irán aumentando en número y variedad de especies, por lo 
que el entramado de esta incipiente comunidad biológica irá tejiéndose de 
una forma cada vez más estable por las propias relaciones tróficas. El 
capítulo 4 de este trabajo, dedicado al contenido microbiológico, explica 
con más detalle la microsucesión del ecosistema a la que se refiere este 




Fig. 3.3. Microorganismos colonizando el espeleotema primario. Foto cedida por 
Juan Ramón Vidal Romaní.  
 
 
3.1.3. DISOLUCIÓN Y PRECIPITACIÓN DE LA SÍLICE 
 
 En este medio, poblado por organismos que viven en el sistema 
poroso, el siguiente paso, fundamental para el desarrollo de los 
espeleotemas con ópalo-A, es la disolución de la sílice contenida en los 
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minerales que forman las rocas ígneas especialmente del cuarzo (Vidal 
Romaní et al., 2010b). Sin embargo, es sabido que la disolución del cuarzo 
es muy baja hasta que no se alcanzan valores de pH superiores a 8 
(Krauskopf, 1967), lo cual no es frecuente en este tipo de rocas. Así, toman 
protagonismo, los organismos vivos descritos en la fase anterior. Estos son 
capaces de llevar a cabo la disolución biológica del cuarzo, mediante la 
acción de ácidos orgánicos, metabólicamente producidos, que pueden 
disolver este elemento de ocho a diez veces más rápido que el agua pura 
(Fig. 3.4). De esta forma, se producirá un hidrogel de sílice que por 
evaporación perderá parte de las moléculas de agua (deshidratación) y 
precipitará en forma de ópalo amorfo cubriendo, en mayor o menor grado, 
la superficie de los clastos poliminerales (Fig. 3.5), acumulados en la 
primera fase, e incluso pudiendo fosilizar los organismos vivos y sus restos 
(Fig. 3.6), desarrollados en la segunda. 
 
 
     
   
Fig. 3.4. Disolución del cuarzo y precipitación de sílice amorfa con intervención de 
ácidos orgánicos (x= nº moléculas de agua que se pierden por deshidratación).  











Fig. 3.6. Restos de ameba testácea (Euglypha sp.) empezando a ser cubiertos por 
ópalo. 




 En otras fases posteriores de elevada humedad, en las que se 
reactive la circulación de agua por el sistema fisural de la roca, la sílice 
amorfa, que es más soluble que el cuarzo cristalino (Alexander et al., 1954) 
y que se meteoriza fácilmente debido a la actividad bioquímica de 
bacterias, algas, hongos y líquenes (Ehrlich y Newman, 2009), podrá 
nuevamente formar un gel de ópalo que reprecipitará cubriendo, en capas 
más densas, la superficie del espeleotema. 
 
3.1.4. FORMACIÓN DE TRIQUITOS (FASE ABIÓTICA)  
 
 Los triquitos son cristales con un alto grado de idiomorfismo, que se 
observan en la superficie de los espeleotemas y que se localizan en puntos 
donde el agua se acumula: en los espeleotemas cilíndricos, en el extremo 
final; y en los planares o flowstones, en las depresiones de los microgours o 
represas. La mineralogía de los triquitos es muy variada, la más habitual es 
la formada por yeso (SO4Ca·2H2O) (Fig. 3.7), pero también existen otras de 
calcita (Fig. 3.8), aragonito, plumboaragonito (tarnovicita) (Fig. 3.9) y 
fosfato cálcico. En algunos casos los triquitos aparecen como individuos 
aislados, o agrupados en pequeños grupos, excepto en el yeso que siempre 
forma asociaciones cristalinas bien macladas y con variado idiomorfismo en 
continuidad física, aunque no cristalográfica, con los depósitos de ópalo-A 
(Vidal-Romaní et al., 2013).  
  
 La ausencia de formas de vida (fase abiótica), en esta última etapa, 
puede venir justificada por el drástico cambio de pH de ácido, cuando 
precipita el ópalo amorfo, a básico cuando lo hace el yeso.  
 
 La formación de triquitos puede constituir la fase final en el 
desarrollo de un espeleotema, lo cual no excluye una redisolución del 
mismo y una eventual nueva etapa de crecimiento, incluida en ella la 
aparición de nuevos organismos sobre los triquitos (Fig. 3.10).  
 
 










Fig. 3.8. Triquitos de calcita (Berrocal del Rugidero, Mérida).  
 









Fig. 3.10. Organismos colonizando la superficie de triquitos de yeso. Foto cedida 
por J.R. Vidal Romaní. 
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 Estas morfologías, aunque están muy extendidas no siempre 
aparecen en los espeleotemas. Su formación tiene lugar a partir del mismo 
hidrogel de sílice del que se originan los espeleotemas con ópalo-A. García-
Ruíz et al., (1981, 1982) lograron reproducir el proceso en el laboratorio 
usando una base de hidrogel de sílice para obtener el crecimiento de 
cristales de diferentes sustancias a muy bajas concentraciones. Este 
proceso permite la cristalización de minerales muy puros y con un buen 
desarrollo morfológico. La producción de los triquitos está condicionada 
por: su proceso de nucleación, que tiene lugar a partir del gel de sílice que 
actúa como medio de cristalización; y por la sobresaturación del gel de 
ópalo, producto de la progresiva evaporación del agua en él contenida 
(Sanjurjo et al., 2007). 
 
  En el caso más frecuente de que los triquitos sean de yeso se 
necesitan una fuente de azufre y de calcio respectivamente, que permitan 
la formación de este mineral. Sobre el origen de estos elementos químicos 
Sanjurjo et al. (2007) muestran diversas posibilidades de procedencia, para 
concluir en que la más verosímil es la que presenta un origen biológico para 
el azufre. Se cree que intervienen bacterias y hongos que descomponen y 
oxidan la materia orgánica, obteniendo los iones sulfato (SO4)2- que 
posteriormente se combinarán con el calcio (Ca)2+ procedente de la 
alteración de las plagioclasas (Vidal Romaní et al., 2010b).  
 
 
3.2. MICROESTRUCTURA DE LOS DEPÓSITOS DE ÓPALO 
 
 La síntesis de ópalo-A puede ser biogénica o abiogénica, es decir, los 
microorganismos pueden inducir la precipitación del ópalo o por el 
contrario este puede precipitar por sí mismo, sin intervención de ningún 
tipo de ser vivo. Aunque ambos casos son posibles se ha estimado, sin 
embargo, la tasa de depósito de sílice en procesos de biomineralización es 
106 veces más alta que la formación de sílice abiótica (Gordon y Drum, 
1994). Incluso en las épocas del año en las que no se favorece crecimiento 
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de microorganismos, el proceso de silicificación siendo abiogénico, 
probablemente utiliza, como puntos de nucleación, esferas de sílice 
biogénica o colonias de microorganismos preexistentes (Konhauser et al., 
2001). 
 
 Durante el proceso de observación al MEB de esta investigación, ha 
sido frecuente la aparición de acumulaciones de pequeñas esferas 
regulares de diferentes tamaños. Tras un examen bibliográfico relativo, por 
una parte, a precipitados de ópalo inorgánico y por otra, a recubrimientos 
de ópalo sobre bacterias, en esta investigación se ha podido diferenciar 
entre dos tipos de esferas con morfologías similares: las que tienen 
tamaños que varían desde los 100 nanómetros y el micrómetro, que 
finalmente se han conseguido identificar, gracias a la bibliografía 
consultada (Jones et al., 1964; Sanders, 1964; Segnit et al., 1970; Webb y 
Finlayson, 1987; Páez, 1991; Westall et al., 1995; Kröger et al., 1999; 
Konhauser et al., 2001; Smith et al., 2003; Jones et al., 2004; Cortés, 2005; 
Schinteie et al., 2007), como el modo natural de precipitar el ópalo amorfo, 
en forma de nanosferas (Fig. 3.11) y microsferas (Fig. 3.12); y las que 
superan el micrómetro, que han sido consideradas como bacterias (Fig. 
3.13) de las que algunas presentan determinados rasgos morfológicos 
propios de este tipo de microorganismos (Westall et al., 1995; Konhauser et 
al., 2001; Jones et al., 2004; Schinteie et al., 2007). 
 
 









Fig. 3.12. Microsferas de ópalo-A formadas por unión de nanosferas.  
 







Fig. 3.13. Microorganismos de morfología esférica. 
 
 
 En cuanto a la forma natural de precipitar el ópalo, son Jones et al. 
(1964) y Sanders (1964) los que demuestran, por primera vez, cómo la 
estructura del ópalo consiste en esferas de sílice amorfa con diámetros 
inferiores al micrómetro. Además, en este último artículo, Sanders pone de 
manifiesto que cuando el empaquetamiento de las esferas no es uniforme, 
los huecos resultantes dispersan la luz, dando la apariencia lechosa de los 
ópalos, que como los que se estudian en esta Tesis Doctoral (Fig. 3.14), no 
son considerados gemas. 
 





Fig. 3.14. Apariencia lechosa del ópalo amorfo (Las Jaras, norte de Córdoba). 
 
 En el caso de bacterias y microorganismos que en el medio natural 
acaban fosilizados por ópalo, se ha podido constatar cómo sus paredes 
celulares fueron recubiertas por pequeñas esferas de sílice, que al cabo del 
tiempo terminaron por coalescer formando una gruesa cubierta de 
superficie externa mamilada, cristalográficamente tan amorfa como las 
esferas de ópalo iniciales (Fig. 3.15.a; Fig. 3.15.b; Fig. 3.15.c). Esta 
silicificación aumenta con el tiempo y ello conlleva un incremento del 
grosor del revestimiento de ópalo alrededor de los microorganismos (de 
hasta 0.6 µm) (Fig. 3.15.d) y una mayor cristalización de la sílice 
manifestada por: un aspecto más denso; un incremento en el tamaño de 
las esferas de sílice (hasta 50 µm); un alto grado de agregación de las 
esferas silíceas; y un incremento en el tamaño de las partículas de sílice 
nucleadas sobre la superficie de los microorganismos fosilizados (Westall et 
al., 1995).  
 
 









Fig. 3.15.b. Microorganismos cubiertos por nanosferas de ópalo-A (Berrocal del 
Rugidero, Mérida). 
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 En ambientes hidrotermales, donde también es muy frecuente la 
aparición de microorganismos cubiertos por ópalo, este proceso ocurre 
rápidamente, probablemente mientras las células aún están vivas, 
manteniendo su eficacia fotosintética incluso después de formar parte de 
estromatolitos. Esta forma de mineralización también ocurre en forma de 
granos esferoidales que terminarán uniéndose hasta formar una capa 
silícea continua de varias micras de grosor y que podrá cubrir colonias 
enteras de bacterias (Konhauser et al., 2001). El mantenimiento de la 
morfología de las bacterias, que implica una rápida silicificación, puede no 
preservar algunas de sus características que son críticas para la 
identificación en términos taxonómicos (Jones et al., 2004). Esta, entre 
otras razones, hace arriesgada la identificación basada únicamente en 
criterios morfológicos de este tipo de microorganismos. 
 
 Cuando el depósito de sílice se estudia en fuentes hidrotermales, 
también se puede comprobar que inicialmente tiene lugar en forma de 
esferas, que serán nanométricas (Fig. 3.11) al principio y que se irán 
aglomerando para formar otras mayores, de escala micrométrica (Fig. 
3.12). Estas esferas se depositarán sobre sustratos adecuados (Fig. 3.16), 
incluidos las bacterias, que podrán terminar totalmente silicificados. 
Finalmente, el sobrecrecimiento de ópalo irá eliminando el contorno de las 
texturas juveniles (Smith et al., 2003). 
 
 Según otros autores (Jones et al., 2004) el diámetro de estas esferas 
también podría variar entre las diferentes especies de organismos, 
pudiendo incluso llegar a superar el tamaño de los propios microbios. 
Conforme a este artículo, las esferas podrían precipitar en una o más capas; 














 Un ejemplo claro de síntesis biogénica es la llevada a cabo por 
diatomeas para la formación de sus frústulos, en un medio ácido, a presión 
y temperatura ambiental (Vrieling et al., 1999). Estos organismos están 
cubiertos por unas sustancias orgánicas, polipéptidos, que tienen afinidad 
por la sílice y que por ello son llamados silafinas. Kröger et al. (1999) 
comprobaron experimentalmente cómo cada uno de estos tipos de silafina 
es capaz de precipitar sílice en segundos cuando es añadido a una solución 
de ácido silícico. El precipitado así inducido está compuesto de una red de 
partículas esféricas de sílice con diámetros de 500 a 700 nm estrechamente 
unidas unas a otras o parcialmente fusionadas. Sin embargo, cuando se usó 
una mezcla de silafinas diferentes, precipitaron agregados de partículas de 
sílice mucho más pequeñas (diámetros <50nm).  
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3.3. CLASIFICACIÓN MINERALÓGICA DE LOS ESPELEOTEMAS 
 
 Para el estudio composicional y mineralógico de los espeleotemas, 
varios autores (Vidal Romaní, 1983; Vidal Romaní et al., 1979; 1984; 2010a; 
2010b; Sanjurjo et al., 2006; 2007) han hecho uso de diferentes técnicas: 
Espectometría de Masas con fuente de Plasma de Acoplamiento Inductivo 
(ICP-MS), Análisis Térmico Diferencial (ATD), Fluorescencia de Rayos X (FRX), 
Difracción de Rayos X (DRX), Análisis Térmico Gravimétrico (ATG), Análisis 
Elemental (EDS) y principalmente Microscopio Electrónico de Barrido 
(MEB); Todos ellos, excepto los dos últimos, son métodos analíticos 
destructivos, por ello, en este estudio, se ha visto conveniente ceñirnos al 
uso del MEB, que nos da una información morfológica muy valiosa (textura, 
estructura, morfometría de los granos, contenido biológico, etc.), y de los 
detectores de Rayos X de electrones secundarios y retrodispersados, que 
nos dan un análisis composicional elemental (EDS) de la muestra. Como 
novedad, se ha incorporado el uso del Microscopio Estereoscópico que 
ofrece imágenes superficiales en color natural, con un rango de ampliación 
justo por debajo del mínimo ofrecido por el MEB, y gracias al cual se han 
deducido datos como el de la composición poliminerálica inicial de gran 
parte de los espeleotemas. 
 
 En la literatura, podemos ver que los espeleotemas que se 
desarrollan en rocas ígneas pueden presentar una mineralogía variada: 
ópalo-A, evansita, bolivarita, struvita, pigotita, taranakita, alofana, goethita, 
hematites, etc. (Webb, 1976; Macías et al., 1979, 1980; Hill y Forti, 1995). 
Sin embargo, los tipos mineralógicos fundamentales, de mayor a menor 
frecuencia se clasifican en: ópalo-A, pigotita y evansita-bolivarita (Vidal 
Romaní et al., 2010a). Y aunque en las áreas seleccionadas para este 
estudio, solo aparecen ejemplares de ópalo, es importante dar una visión 
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3.3.1. ESPELEOTEMAS CON ÓPALO  
 
 Son los espeleotemas que aparecen de forma más abundante en 
rocas ácidas, aunque también se encuentran, en menor cantidad, a valores 
de pH más básicos en los que existe silicio. Se ha decidido mantener este 
nombre porque aunque ciertamente estas formaciones no están 
compuestas totalmente por ópalo, sí están cubiertas total o parcialmente 
por este mineral amorfo, de manera que tradicionalmente se han conocido 
como tal. Ya desde estudios iniciales, Caldcleugh (1826) en Río de Janeiro, 
descubre unas estalactitas silíceas precipitadas en gneises. Este autor 
conjetura la hipótesis de que estas sean producto del constante goteo de 
agua sobre la roca desnuda y de las considerables temperaturas alcanzadas 
en esta zona.  
 
 Muchos años más tarde (Vidal Romaní et al., 1984) y mediante 
técnicas de Difracción de Rayos X, se deduce que este tipo de formaciones 
están constituidas por un mineral de baja ordenación, lo cual coincide con 
las características del ópalo amorfo. Por otra parte, se constata a partir de 
los diagramas de Análisis Térmico Diferencial (ATD) la presencia de agua de 
hidratación y de materia orgánica oxidada, esta última más abundante en 
aquellos espeleotemas que exteriormente presentan una pátina oscura. En 
los triquitos, sin embargo, predomina una mineralogía de sulfato cálcico 
fundamentalmente, aunque también de carbonato y fosfato cálcico.  
 
 En sucesivos estudios (Vidal Romaní et al., 2003; 2010a; 2010b; 
Sanjurjo et al., 2006; 2007), el análisis elemental (EDS) de los 
espeleotemas, arroja valores composicionales con un predominio de SiO2 y 
H2O, y una menor proporción de Al, Ca, Fe, Mg, Na, K, Cl y Ti. También 
existen otros elementos de origen biogénico como son P, S y C.  
 
 La textura de este tipo de espeleotemas suele ser porosa, aunque 
en algunos casos los vacíos entre los granos poliminerales han sido 
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rellenados por ópalo. Esta porosidad inicial permite la circulación y también 
el almacenamiento temporal de agua en los espeleotemas.  
 
 En el examen de secciones delgadas de estalactitas con ópalo al 
microscopio petrográfico (Twidale y Vidal Romaní 2005), y de imágenes al 
MEB realizadas en este estudio (Fig. 3.17), se puede apreciar su estructura 
rítmica de acreción en capas, en la que se distinguen unas más densas de 
ópalo compacto y otras más porosas en las que se observa un microfilm 





Fig. 3.17. Estalactita concéntrica. Estructura rítmica de acreción en capas (Berrocal 
del Rugidero, Mérida). 
 
 
 En algunos lugares de muestreo, los espeleotemas silíceos 
presentan un menor grado de evolución y por ello solo tienen un 
recubrimiento parcial de ópalo en las zonas más apicales, mientras que el 
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resto del espeleotema muestra su todavía inicial composición 
poliminerálica, de aspecto terroso arenoso (Fig. 3.18). 
  
 Muchas otras características que conciernen a este tipo de 
espeleotemas están descritas a lo largo de los diferentes epígrafes de este 





Fig. 3.18. Recubrimiento parcial de ópalo en zona apical de espeleotemas (Los 




3.3.2. ESPELEOTEMAS DE PIGOTITA 
 
 La pigotita [Al4C6H5O10·13H2O ó 4Al2 O3C12 H10 O8·27H2O] es una sal 
compuesta por aluminio y ácidos orgánicos que se forma en la superficie 
del granito y que aparece típicamente en cuevas desarrolladas en este tipo 
de roca. Se deposita en forma de incrustaciones sobre las paredes de 
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fisuras y cavidades (Fig. 3.19). Este mineral ya fue descrito por Johnston 
(1840) en las cuevas costeras de Cornwall (Reino Unido) y debe su nombre 
al Reverendo M. Pigot, con el que realizó estas primeras observaciones. 
Este autor especifica detalles sobre su aspecto, de color marrón cuando 
está en estado masivo, y amarillo cuando es pulverulento. Considerando 
este mineral como una sustancia orgánica derivada de la descomposición 
de varios tipos de plantas que crecían en los páramos húmedos situados 
sobre la cavidad y combinada esta con el aluminio, procedente de la 




Fig. 3.19. Microgours de pigotita. Foto cedida por J.R. Vidal Romaní. 
 
 
 Años más tarde Creighton (1894) envía este mineral al Museo de 
Historia Natural de Londres y recibe la siguiente descripción de mano Mr. 
Fletcher: fragmento marrón oscuro, opaco en masa pero que transmite un 
rico color rojizo a través de sus delgados bordes; tiene el brillo, fractura, 
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fragilidad, baja densidad, e incluso el aspecto general de una resina. El 
mineral en polvo es de color amarillo. 
 
 Actualmente, se conoce que la pigotita se presenta como 
estalactitas, estalagmitas, columnas y flowstones que pueden cubrir 
superficies desde horizontales hasta inclinadas, e incluso verticales.  El 
espeleotema más grande de pigotita hasta ahora encontrado fue hallado en 
Sierra do Galiñeiro (Fig. 3.20), en el NW de España y está constituido por la 
unión de una estalactita y una estalagmita, formando una columna de más 
de 1 metro de longitud. Una sección transversal o longitudinal de este 
ejemplar muestra una estructura típica de acreción rítmica en capas 
concéntricas, tal como ocurre en los espeleotemas de calcita. Las diferentes 
capas alternativamente muestran colores crema donde predomina el Al y 
colores castaño-rojizos en los que lo hace el Fe. Esta alternancia parece 
corresponder con cambios estacionales (invierno-verano) similares a los 
depósitos de varvas en un lago. Superficialmente, el aspecto de los 
depósitos de pigotita es ligeramente diferente, presentando una morfología 
crenulada debido al desarrollo de microgours, de dimensiones desde 
micrométricas a milimétricas. Para los espeleotemas descritos en Galicia, 
NW de España, la datación por radiocarbonos dio un rango de edad desde 
1500 años B.P. (Sistema O Folón. Fig. 3.21) hasta 3000 años B.P. (Sistema 
cueva Trapa, Sierra do Galiñeiro) lo que confirma una gran continuidad y un 
rápido crecimiento en el proceso de depósito incluso cuando se compara 
con espeleotemas de carbonato cálcico. La cantidad de agua presente en 
este mineral es muy variable, pero siempre importante en condiciones 
naturales. Una vez que una muestra es tomada de la cavidad, la 
deshidratación transforma el mineral en una masa en polvo, con muy poca 















Fig. 3.20. Columna de pigotita en Cueva Trapa (Tui, Pontevedra). Foto cedida por 
J.R. Vidal Romaní. 
 
 







Fig. 3.21. Flowstone de pigotita. Sistema O Folon (Nigrán, Pontevedra). Foto cedida 
por J.R. Vidal Romaní. 
 
 
3.3.3. ESPELEOTEMAS DE EVANSITA-BOLIVARITA 
 
 Este tipo de espeleotemas [Al3(PO4)(OH)6·6(H2O) - Al2(PO4)(OH)3·4-
5(H2O)] aparecen en macizos rocosos diaclasados que presentan un amplio 
desarrollo de la típica estructura en lajas (sheet structure). Muestran una 
morfología tipo flowstone y una estructura de acreción en capas rítmicas, o 
secuencias estratificadas, de algunos centímetros de grosor que pueden 
llegar a cubrir superficies de varios metros cuadrados (Fig. 3.22). El color de 
la evansita varía desde amarillo a amarillo-marrón hasta rojizo. Esta 
sustancia es un mineral amorfo y masivo con una morfología de 
recubrimientos botroidales o reniformes; a veces con estructura coloforme; 
opalino; estalactítico. Es muy frecuente en Galicia, NW de España, pero 
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también en otras partes del mundo (Monte Zeleznik, Slovakia). Una especie 
mineral, también amorfa, relacionada con la evansita es la bolivarita, 
definida por primera vez en Campo Lameiro (Pontevedra, España) (Navarro 
y Barea, 1921), y que presenta propiedades físicas y mineralógicas, 
similares a la evansita. Ambos minerales son amorfos según el análisis de 
Rayos X. De acuerdo con la literatura anterior (García-Guinea et al., 1995), 
el espectro del Análisis Térmico Diferencial (ATD) de ambos minerales 
muestra un fuerte efecto endotérmico a los 120 ºC y uno más débil a los 
399 ºC. La espectroscopía Infrarroja (IR) muestra picos de absorción a 3500, 
1600 y 100 cm que son atribuidos a grupos OH, H2O y PO4 respectivamente. 
La espectroscopía de Resonancia Magnética Nuclear (RMN) da una señal de 
P centrada a  –10.7 ppm, típica de fosfatos amorfos, y una señal de Al 
centrada en -4.2 ppm, que es típica del Al en coordinación octaédrica. Los 
análisis químicos dan una fórmula empírica Al2(PO4)(sub 0.92)(OH)(sub 
3.25)·4·03H2O para la bolivarita y Al3(PO4)(sub 1.09)(OH)(sub 5.73)·7·77H2O 
para la evansita. Los resultados de los análisis de los especímenes de 
fosfatos de aluminio hidratados, de Costa Grande (Galicia, España) indican 
una relación Al:P de radios atómicos que varía entre 2 y 3.58. Debido a la 
naturaleza amorfa de estos materiales, es difícil saber si los datos analíticos 
pertenecen a mezclas de fosfatos de aluminio hidratados o si la bolivarita y 
evansita representan miembros intermedios de una amplia serie de 
solución sólida en la que los radicales PO4 son reemplazados por 3(OH). 
Algunos autores (Martín Cardoso y Parga Pondal, 1935; García-Guinea et 
al., 1995) creen que tras el nombre de evansita-bolivarita deben estar 
representados todos los términos de la transición entre silicatos de 
aluminio y fosfatos de aluminio, en los que el fósforo incluido en ellos, se 
incrementa progresivamente al tiempo que el silicio disminuye hasta la 
completa sustitución (Vidal Romaní et al., 2010a; 2010b). 
 






Fig. 3.22. Flowstone de evansita en fisuras de granito. Monte Costa Grande 
(Muros, A Coruña). Foto cedida por J.R. Vidal Romaní. 
 
3.4. CLASIFICACIÓN MORFOGENÉTICA DE LOS ESPELEOTEMAS 
 
 El aspecto externo de los espeleotemas silíceos es similar al de sus 
equivalentes en medios kársticos, aunque sus dimensiones son 
generalmente mucho más pequeñas que las de estos (Vidal Romaní et al., 
1984). La morfología de los espeleotemas es variada y está directamente 
relacionada con el proceso que propicia su formación (Sanjurjo et al., 
2006). Guimarães (1966) propone una clasificación, de acuerdo con su 
génesis, de la que podemos extraer los tres tipos principales de depósitos 
que son aquellos que se producen por circulación, evaporación o 
estancamiento del agua.  
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3.4.1. DEPÓSITOS POR CIRCULACIÓN DE AGUA 
  
 Son aquellos depósitos formados por la precipitación de minerales 
disueltos en soluciones acuosas y que pueden formarse por procesos de 
goteo y por flujo superficial de agua, infiltrada a través de fracturas o 
deslizada por la superficie externa de la roca.  Son los espeleotemas más 
comunes, por su similitud con aquellos formados por calcita.    
 
3.4.1.1. Estalactitas s.s. 
 
 Se forman en la parte superior de fisuras en la roca (techo de 
cavidades o cornisas) cuando el peso de la gota supera la tensión 
superficial, se produce el goteo que irá dejando el depósito mineral. Se 
suelen desarrollar como formas individuales que terminan en triquitos de 
yeso (Sanjurjo et al., 2007; Vidal Romaní et al., 2010a) (Fig. 3.23).  
 
Soda Straws: Son una variedad de estalactitas de forma tubular que 
crecen al cristalizar los minerales alrededor de la gota y que por ello 
presentan un canal central hueco. Esta variedad de estalactitas 
pueden terminar formando una estalactita cónica si el flujo de agua 
ocurre también alrededor de la misma (Maltsev, 1997) (Fig. 3.24).  
  
 










Fig. 3.24. Estalactita tipo Soda Straw. Foto cedida por J.R. Vidal Romaní. 
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3.4.1.2. Estalagmitas s.s. 
 
 Son depósitos de suelo convexos construidos por la precipitación de 
sustancias disueltas o arrastradas por el agua que cae de las estalactitas s.s. 
Estos espeleotemas no son frecuentes en cavidades de rocas ígneas (Vidal 
Romaní et al., 2010a). Las estalagmitas a veces presentan un hueco central 
cuya génesis puede tener un origen diverso dependiendo de la 




 Cuando se produce el crecimiento de una estalagmita y de su 
correspondiente estalactita, de la que se nutre, ambas formaciones pueden 
llegar a unirse formando una columna, que seguirá alimentándose del flujo 
de agua proveniente del techo de la cavidad (Hill y Forti, 1997). El 
espeleotema más grande de pigotita, hasta ahora encontrado, es 
precisamente una columna que tiene más de un metro de longitud y una 
estructura formada por capas concéntricas  (Fig. 3.20). 
 
3.4.1.4. Flowstones o Coladas 
 
 Son recubrimientos continuos de la superficie rocosa que alcanzan 
espesores variables y que llegan a ocultar, incluso, la microrrugosidad de la 
roca (Sanjurjo et al., 2006; Romaní et al., 2007; Sanjurjo et al., 2007). Se 
producen por flujos laminares de agua y pueden desarrollarse en las tres 
principales formas mineralógicas: pigotita, ópalo-A y evansita-bolivarita 
(Vidal Romaní, 2010a) (Fig. 3.26). 
 











Fig. 3.26. Flowstone de ópalo-A con microgours y espeleotemas cilíndricos 
asociados (Las Jaras, norte de Córdoba). 
 





 Son un tipo de espeleotemas formado por la acción conjunta del 
goteo y del flujo laminar de agua sobre techos, generalmente inclinados, 
por los que esta discurre al tiempo que deposita los minerales que lleva 
















 Son acumulaciones con desarrollo lineal y sinuoso que retienen el 
agua temporalmente. Se forman cuando la fina lámina de agua, que en 
ocasiones se desliza por la superficie de la cavidad o incluso sobre otros 
espeleotemas, deja de avanzar, y por tanto de empujar los pequeños 
clastos poliminerales, que provienen de la alteración de la roca. Son 
pequeñas paredes porosas y rugosas orientadas perpendicularmente al 
flujo de la corriente. Secciones transversales muestran que el lado interior 
del gour sobresale hacia la represa y que el externo generalmente está 
inclinado en el sentido de la corriente (Hill y Forti, 1997). Están asociados 
con superficies planas o poco inclinadas, lo que asegura una circulación 
lenta (Vidal Romaní et al., 2007; Sanjurjo et al., 2007). Sin embargo, si la 
velocidad del flujo del agua no supera a la fuerza de adherencia de esta 
sobre la roca, también pueden desarrollarse sobre superficies de mayor 
inclinación, tales como paredes subverticales e incluso sobre el techo de 
cavidades. Mineralógicamente estos espeleotemas pueden estar formados 
por pigotita, ópalo-A y evansita-bolivarita (Vidal Romaní et al., 2010a) (Fig. 
3.28).  
 
 En ocasiones, los bordes de los microgours pueden presentarse muy 
anchos y sinuosos, llenos de pequeñas depresiones (Fig. 3.29) y 
protuberancias grumosas (Fig. 3.30). El depósito de estas morfologías tiene 
lugar como consecuencia de un cambio de una etapa húmeda, en la que se 
forman los gours, a otra posterior, más seca. En esta segunda fase, se 
produce la evaporación de las gotas de agua, que cubiertas por granos 
minerales, se van dividiendo, por tensión superficial, en otras más 
pequeñas que al desaparecer, dejan aglomeraciones de granos  minerales.  
 




Fig. 3.28. Microgour sobre flowstone de ópalo-A y falsas estalagmitas asociadas 





Fig. 3.29. Microgour de bordes anchos y sinuosos (Riotinto-Peña del Hierro, 
Huelva). 







Fig. 3.30. Microgour con bordes cubiertos por protuberancias grumosas (Riotinto-
Peña del Hierro, Huelva). 
 
 
3.4.2. DEPÓSITOS POR EXUDACIÓN 
 
 Son aquellos depósitos formados a partir de soluciones acuosas 
que, por capilaridad, circulan lenta y discontinuamente por los poros 
intersticiales de las rocas y espeleotemas preexistentes. Para su formación 
es necesario que el movimiento de aguas sea extremadamente reducido 
para que no se formen gotas en los puntos de salida. No es la gravedad el 
proceso desencadenante de su génesis sino la evaporación del agua y la 
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3.4.2.1. Falsas Estalactitas o Antiestalactitas 
 
 Son espeleotemas de techo que crecen por movimientos de 
capilaridad del agua (Sanjurjo et al., 2007; Vidal Romaní et al., 2010a; Vidal 
Romaní et al., 2012), a partir de un aglomerado de clastos poliminerales, 
procedentes de la alteración de la roca, embebido en agua. Pueden 
presentarse como formas individuales o ramosas (Vidal Romaní et al., 2005) 
y en su extremo terminal desarrollar triquitos, de grandes dimensiones y 
con morfologías en coliflor o en seta. Están formados exclusivamente por 




Fig. 3.31. Falsas Estalactitas (Berrocal del Rugidero, Mérida). 
 
 




Estalactitas Concéntricas: son formaciones de morfología 
estalactítica que en sección transversal presentan laminación 
concéntrica en dos tonalidades, blanca y negra, y en las que no 
aparece canal central (Fig. 3.32). La laminación blanca/negra ha sido 
ampliamente estudiada en Genty y Quinie (1996); y aunque los 
autores se basan en otros tipos de depósitos, se pueden extrapolar 
algunas conclusiones: 
-Las láminas negras corresponden a depósitos compactos de 
mineral, carentes de materia orgánica.  
-Las láminas blancas tienen una constitución más porosa y en ellas 




Fig. 3.32. Estalactitas Concéntricas (Berrocal del Rugidero, Mérida). 




3.4.2.2. Falsas Estalagmitas o Antiestalagmitas 
 
 Espeleotemas que se forman por crecimientos antigravitatorios 
debidos al ascenso capilar del agua que circula por la base de las cavidades. 
Morfológicamente estas formaciones son estalagmíticas pero no en sentido 
genético (Vidal Romaní et al., 2003; Sanjurjo et al., 2006) ya que el agua no 
procede del goteo de una estalactita, sino de la evaporación desde la base 




Fig. 3.33. Falsas Estalagmitas (Las Jaras, norte de Córdoba). 
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Anagmitas: son aquellos espeleotemas con forma de estalagmita 
hueca, originados por agua vadosa surgente del piso de la cavidad 
por procesos de capilaridad. Con este mismo nombre se denominan 
también algunas formaciones, que cumpliendo las condiciones 
anteriores, están asociadas a hidrotermalismo (Núñez, 1970), pero 
que no tienen relación alguna con las que en este trabajo son objeto 
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3.4.2.3. Espeleotemas en Césped 
 
 Son asociaciones de múltiples formas cilíndricas muy finas 
(diámetro máximo 1 mm) que pueden formarse en zonas de techo, pared o 
suelo de cavidades. Estos espeleotemas crecen por capilaridad del agua a 
partir de un aglomerado de clastos angulares de sílice amorfa empapados 
en agua. También pueden terminar en triquitos (Sanjurjo et al., 2007; Vidal 
Romaní et al., 2010a; Vidal Romaní et al., 2012). Se forman exclusivamente 
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3.4.2.4. Falsos gours o antigours 
  
 Son depósitos en apariencia similares a los gours pero que 
presentan contornos muy sinuosos y que se pueden asociar a cualquier 
parte de la cavidad (techo, pared o suelo), ya que no son producto del 
estancamiento ni del goteo del agua, sino de la evaporación, la capilaridad 
y la adherencia. En estas superficies puede ocurrir que una lámina de agua 
de espesor mínimo se divida en pequeñas gotas que, por tensión 
superficial, atraigan una delgada cubierta de clastos minerales que 
posteriormente podrá quedar cementada por ópalo-A, permitiendo la 
conservación de la morfología de la gota e incluso de su recorrido tortuoso 





Fig. 3.36. Gours de Techo (Las Jaras, norte de Córdoba). 
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3.4.3. DEPÓSITOS POR ESTANCAMIENTO DE AGUA 
  
 Son espeleotemas formados por el depósito de minerales disueltos 
en aguas estancadas en represas formadas en paredes o suelos de 
cavidades.  
  
3.4.3.1. Shelfstones  
 
 Son depósitos planos unidos, a modo de repisa, al borde de gours o 
represas. Este tipo de formaciones pueden extenderse tanto, que con el 
tiempo cubran totalmente la superficie de la balsa. Son indicadores del 




Fig. 3.37. Shelfstone (Riotinto-Peña del Hierro, Huelva). 




3.4.3.2. Concreciones  
 
 Son depósitos minerales que cubren o envuelven pequeños 
elementos que actúan como núcleos de acreción y que se encuentran en la 
superficie del suelo de la cavidad. Estos núcleos varían en tamaño y 
naturaleza, y pueden estar constituidos por elementos que van desde un 
grano de arena hasta una concha, pasando por un fragmento de roca o 
espeleotema, un pequeño huevo, un trozo de materia vegetal, hueso, etc. 





Fig. 3.38. Concreción formada sobre restos de huevo de gekónido (derecha). Falsas 


























































































 El empleo del término ecosistema (Tansley, 1935), o 
microecosistema en este caso, para referirnos a los espeleotemas silíceos, 
desde un punto de vista geobiológico, viene justificado por el 
reconocimiento de cada uno de los elementos que deben integrar este tipo 
de sistemas, junto con las relaciones que se establecen entre cada uno de 
estos elementos, internamente y entre ellos (Pickett y Cadenasso, 2002).  
 
 Este tipo de sistemas están compuestos por: un conjunto de 
elementos bióticos, cuya sistemática queda descrita ampliamente en el 
primer punto de este capítulo (4.1); una base abiótica, constituida por los 
minerales amorfos (y en ocasiones cristalinos) que componen los 
espeleotemas silíceos, descritos especialmente en el capítulo 3, aunque 
explicados globalmente a lo largo de todo este trabajo, por ser el objeto 
principal de esta tesis; una serie de relaciones entre los propios elementos 
bióticos, que constituirían la base de la red trófica (Slobodkin, 1960; Odum 
y Odum, 2000) definida en el epígrafe 4.2; y un conjunto de interacciones 
que conectan los elementos bióticos y abióticos, parte de las cuales han 
sido desarrolladas en el punto 4.3, dedicado al ciclo biogeoquímico del 
silicio, por ser este elemento fundamental para el desarrollo de este tipo de 
espeleotemas.  
 
 Además de definir claramente cada uno de los elementos que 
componen el ecosistema, también es conveniente precisar su escala 
temporal y espacial (Allen y Hoekstra, 1992; Odum y Odum, 2000). Las 
dimensiones de este tipo de ecosistemas pueden ser variables 
dependiendo del tamaño de los espeleotemas o de la continuidad física de 
los mismos, y aunque podrían ser definidas sencillamente como una 
cuestión de conveniencia para el objetivo del estudio, en este caso hay 
cuestiones objetivas que delimitan su escala espacial, principalmente, la 
disponibilidad de agua en la superficie de la roca que conforma la cavidad y, 
en general, los requerimientos definidos en el punto 2.3 de este estudio, 
como condiciones de precipitación. 
M. J. LÓPEZ-GALINDO 
124 
 
 Asimismo, la escala temporal también puede cambiar según 
afloramientos, en algunos de ellos, la humedad puede ser más constante, 
por aportes freáticos principalmente, pero en la mayoría, se podría hablar 
de una escala estacional, limitada por el aporte de agua proveniente de las 
precipitaciones. Aunque las variadas formas de resistencia de los 
microorganismos que habitan este ecosistema, harían posible su 
reactivación en cada periodo húmedo.  
 
 Tras definir la estructura básica de este ecosistema, en este capítulo 
serán desarrollados los aspectos fundamentales del mismo. 
 
 
4.1. CONTENIDO BIOLÓGICO 
 
 El estudio de la superficie de las muestras al Microscopio Electrónico 
de Barrido (MEB) permite la observación de diferentes organismos que 
colonizan los espeleotemas. Todos ellos conforman un ecosistema vivo que, 
aunque no es el objetivo principal de esta tesis, merece su estudio 
pormenorizado, ya que cada uno de los eslabones de su red trófica está 
representado, de una forma casi sistemática, por el mismo tipo de 
organismos que, ordenados en la misma secuencia, aparecen en todas las 
localidades estudiadas. Esta serie de individuos también podría formar 
parte de un ecosistema edáfico, aunque en los suelos la red trófica es más 
compleja y sus interacciones con el medio son diferentes. Además, el tipo 
de organismos que se desarrollan en los espeleotemas podrían presentar 
características particulares de tipo troglomorfo cuando estos se forman en 
el interior de cavidades.  
 
 Cuando observamos las muestras, a veces podremos percibir que 
los restos de organismos que viven en la superficie de los espeleotemas, 
tras la recogida, clasificación y preparación de las mismas, pueden aparecer 
algo deteriorados por la desecación, previa e inevitable, que hay que hacer 




organismos podemos observar solo parte de sus cuerpos (escamas, 
plaquetas, patas, quetas, etc.), aunque es frecuente que aparezcan 
individuos completos, a veces incluso, en posición de vida. También es 
posible contemplar algunos restos de su actividad vital como pueden ser 
huevos, exuvias o polen. Por otra parte, es constante la aparición de 
organismos ya cubiertos por el ópalo que forma los propios espeleotemas 
sobre los que viven (Fig. 4.1). Asimismo, es habitual, en una fase posterior, 
que este ópalo termine cubierto por nuevos microorganismos, 
normalmente bacterias, cuyo crecimiento puede verse estimulado por la 
presencia de este compuesto de sílice (Wainwright et al., 2003; Heinen, 
1968) (Fig. 4.2).   
 
 Para clasificar los organismos encontrados en los espeleotemas se 
ha usado el sistema de clasificación actual de Woese (1990), basado en las 
relaciones filogenéticas, en el que se ordenan los organismos en tres 
grandes dominios Archaea, Bacteria y Eucarya. Dentro del dominio Eucarya, 
los organismos se han organizado según los supergrupos establecidos por 
Adl et al. (2005). 
 
 En las zonas muestreadas de las diferentes áreas de estudio situadas 
en el centro y sur de España aparecen una gran variedad de organismos, si 
bien es cierto que, comparados con los que se desarrollan en otros lugares 
más húmedos, como los del norte de España, la abundancia tanto de 
individuos como de especies es significativamente menor. En la tabla 4.1. 
(González López et al., 2013) que se muestra a continuación se puede 
comparar la diversidad de especies de amebas testáceas en las muestras 

















Tabla 4.2. Clasificación de los organismos encontrados en las diferentes localidades 
de estudio. AB = Alto de Barruecos; LJ = Las Jaras; LM = Los Marines; C = 
Campofrío; RPH = Riotinto-Peña del Hierro; BR = Berrocal del Rugidero; LB = Los 
Barruecos. 
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 En el presente estudio, se ha descrito una amplia variedad de 
organismos de los cuales, unos han sido identificados hasta la categoría 
taxonómica de especie y otros no. El primer grupo está formado por ocho 
especies de amebas testáceas, tres de diatomeas, una de colémbolos, otra 
de gekónidos y diferentes tipos de polen correspondientes con siete 
especies de plantas diferentes. El segundo grupo sin embargo, debido a su 
mal estado de conservación, a la falta de características morfométricas 
identificativas y/o a la ausencia de datos de ADN; solo ha sido identificado 
hasta donde las características observables, al estereomicroscopio o al 
microscopio electrónico de barrido, lo han permitido. No se han usado 
técnicas de secuenciación de ADN para no separarnos de los objetivos 
principales de esta tesis. Este segundo grupo estaría constituido por 
bacterias y cianobacterias, un grupo indeterminado de algas (distintas a las 
diatomeas), hongos, líquenes (que aunque son una asociación simbiótica 
han sido incluidos en el reino fungi), fitolitos, ácaros y lepidópteros (huevos 
y escamas). También pertenecen a este conjunto algunos especímenes que, 
no habiendo podido ser identificados hasta la especie, se ha podido 
conocer su familia, en unos casos; o su género, en otros (una familia de 
colémbolos y una familia y un género de polen).  
 
 De todos estos elementos orgánicos, la mayor parte son autóctonos 
y viven y se desarrollan sobre los espeleotemas, sin embargo, hay una 
minoría, pólenes y fitolitos, que son productos de la actividad biológica de 
otros organismos, que se encuentran sobre los espeleotemas porque han 
sido transportados hasta allí por la acción del viento o de las aguas 
superficiales. 
 
 En los anexos III, IV y V se muestran las tablas realizadas, en este 
estudio, con la identificación de amebas testáceas, diatomeas y pólenes, 
respectivamente. A continuación, en la tabla 4.2, se hace una clasificación 
de todos los organismos encontrados en las diferentes localidades 
estudiadas y seguidamente describimos la sistemática de cada uno de ellos, 





4.1.1. Dominio BACTERIA Woese, Kandler y Wheelis, 1990.  
     
4.1.1.1. Bacterias 
  
 Entre todos los organismos que colonizan los espeleotemas con 
ópalo, las bacterias son los más abundantes. Estas se presentan con formas 
y tamaños muy diversos atendiendo a los cuales podemos hacer una 
clasificación morfológica. Queda, sin embargo, fuera del objeto de este 
estudio la identificación específica de estos microorganismos mediante 
cultivos, pruebas bioquímicas, tinción o secuenciación de su material 
genético.  
  
 Las bacterias son organismos unicelulares muy pequeños y 
relativamente sencillos, cuyo material genético no está rodeado por una 
membrana nuclear, por ello se llaman procariotas (Granados y Villaverde, 
2003). Su tamaño oscila entre las 0.2µm y las 2µm. Las nanobacterias o 
ultramicrobacterias miden en torno a 0.05 µm, pero la mayoría no se han 
podido cultivar hasta el momento, y solo se pueden estudiar al 
microscopio. Estas dimensiones vienen determinadas genéticamente, 
aunque pueden variar según las condiciones ambientales (Young KD., 
2006).  
 
 Atendiendo a su morfología, las bacterias pueden ser (modificado 
de Granados y Villaverde, 2003): esféricas (cocos), cilíndricas (bacilos), 
helicoidales (espirilos), en forma de coma (vibrios) y ovoides (cocobacilos). 
 
 De todos estos tipos morfológicos de bacterias, algunos se asocian 
en grupos de diferentes individuos (Fig. 4.3).  
 
 Los cocos pueden aparecer:  
  -Aislados. 
  -En parejas (diplococos) (Fig. 4.4). 
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  -En cadenas (estreptococos). 
  -En racimos (estafilococos) (Fig. 4.5). 
  -En grupos de 4 elementos (tétradas) (Fig. 3.15.c).  
  -En formas cúbicas de 8 elementos (sarcinas) (Fig. 4.6). 
 Los bacilos pueden aparecer también: 
  -Aislados (Fig. 4.7). 
  -En parejas (diplobacilos). 
  -En cadenas (estreptobacilos) (Fig. 4.8).  
 En el caso de los bacilos, se pueden dar variantes adicionales: 
  -Bacilos en empalizada. 
  -Dos bacilos en ángulo (en forma de letra V o L) (Fig.   4.9). 
  -Varios bacilos formando letras chinas.  
 
4.1.1.2. Cianobacterias  
 
 Las cianobacterias son un tipo de organismos muy antiguos desde el 
punto de vista filogenético, que se caracterizan por conjugar el proceso de 
la fotosíntesis oxigénica con una estructura celular procariota, típicamente 
bacteriana. Es por ello, que ha habido una gran controversia sobre si debían 
ser tratadas como bacterias o como algas, sin embargo, la llegada de la 
sistemática molecular ha mostrado claramente que la cianobacterias 
constituyen uno de los principales phylum bacterianos (Graham y Wilcox, 
2000). 
 
 Al ser responsables de la primera acumulación de oxígeno en la 
atmósfera, las cianobacterias han tenido una enorme relevancia en la 
evolución de nuestro planeta y de la vida en él. En la actualidad presentan 
una amplia distribución ecológica, encontrándose en ambientes muy 
variados (Herrero, A. 2007) desde litorales marinos, océanos abiertos, 
medios de agua dulce, terrestres, e incluso fuentes termales y marismas. 
Son organismos colonizadores, con bajos requerimientos en nutrientes, en 
comparación con algas eucariotas, y gran capacidad de adaptación a 




se encuentran las áreas estudiadas es un tipo de medio terrestre muy 
específico en el que la humedad es muy elevada y una fina película de agua 
dulce recubre la superficie durante todo el año o buena parte del mismo. 
Por estas razones este tipo de organismos es habitual en los espeleotemas 
silíceos, si bien, se observa que el número de individuos y de especies 
disminuye en aquellos lugares de climatología más seca. 
 
 La morfología más simple que presentan las cianobacterias es en 
forma de organismos unicelulares, que pueden tener vida libre o estar 
envueltos por mucílago. Tras la evolución de las mismas, aparecen formas 
filamentosas que pueden ser uniseriadas o multiseriadas, según estén 
compuestas por una o más filas de células (Lee, 1999). En las muestras 
estudiadas, se observan diferentes tipos de cianobacterias, algunas 
presentan morfología filamentosa como las del género Prochlorothrix (Fig. 
4.10) y Nostoc (Fig. 3.15.d), y otras, sin embargo, aparecen como individuos 
unicelulares que tras su división forman tétradas como ocurre en el género 
Chroococcidiopsis (Fig. 4.6). 
 
 Se ha de destacar la aparición, en algunas muestras, de organismos 
endolíticos bajo la cubierta silícea de determinados espeleotemas (Fig. 
4.11). Actualmente se asocia la presencia de este tipo de individuos con 
medios de condiciones extremas, en los que esa cubierta, de escasos 
milímetros, les proporciona protección frente a las condiciones adversas del 
medio. Friedmann y Ocampo (1976) fueron los primeros en investigar cómo 
las  cianobacterias eran capaces de sobrevivir al intenso frío y sequía de 
Victoria Land en la Antártida. Pero, no solamente han aparecido endolitos 
en lugares de extremada aridez y bajas temperaturas, sino que además, 
también han sido estudiados en otros ambientes como el Desierto de 
Atacama, de aridez rigurosa pero con temperaturas muy elevadas, en los 
que las cianobacterias soportan esas condiciones ambientales, gracias al 
medio poroso en el que habitan, protegidos de la intensa radiación y 
favorecidos por la capacidad de retención del agua de la propia roca 
(Wierzchos, et al. 2012).  La mayor parte de los autores, que estudian estos 
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organismos, consideran la posibilidad de que si estos mismos tipos de 
hábitats, capaces de soportar comunidades en tales condiciones extremas, 
existiesen en otros lugares fuera de nuestro planeta, deberían ser 
considerados puntos importantes en la búsqueda de vida en otros lugares 
del Sistema Solar (Sun, 2013; Walker y Pace, 2007; Walker et al., 2005) 
 
 
4.1.2. Dominio EUCARYA Woese, Kandler y Wheelis, 1990. 
 




 El término “amebas testáceas” se refiere a aquellos protozoos 
ameboides (Protozoa: Sarcodina: Rhizopodea) en los que el citoplasma está 
encerrado en una concha o testa provista de una apertura a través de la 
cual se relacionan con el exterior mediante pseudópodos. Los fósiles más 
antiguos de este tipo de amebas son de finales del Precámbrico (Waggoner, 
1996), pero debido a que, tras su muerte, las testas se desintegran 
rápidamente en escamas, los estudios son escasos. En Porter et al. (2003) 
se descubre un gran número de analogías entre especies concretas de los 
llamados microfósiles en forma de vaso y las actuales amebas testáceas, de 
lo que deducen la evolución de unos en otras, para concluir en dar un 
origen neoproterozoico (~750 m.a.) a este tipo de protistas.  
 
Las amebas testáceas, también conocidas como tecamebas, están 
presentes en una amplia gama de hábitats húmedos y de agua dulce, como 
pueden ser pantanos, suelos, turberas y aguas estancadas. Las que viven en 
el suelo, lo hacen en el agua que rellena los poros del mismo o en la fina 
película que rodea los granos, algunas incluso reducen su tamaño para 
llegar a los poros más pequeños (Schroeter, 2001). Pueden asentarse en 
cualquier lugar donde esté presente la humedad, incluso en cortezas de 




extrañar que aparezcan en los ambientes en los que se desarrollan los 
espeleotemas silíceos. En general, las amebas testáceas pueden 
desarrollarse en medios en los que haya cambios en el grado de humedad, 
e incluso pasar periodos secos, gracias a la capacidad que tienen para el 
enquistamiento. Tienen la habilidad de producir un sello interno, que cierra 
la apertura de la testa durante los periodos de sequía (Clarke, 2003). En 
Arcella, y en algunos otros géneros, la apertura es sellada por una 
membrana proteica, mientras que especies de testa aglutinada sellan la 
apertura con un tapón de partículas silíceas (Odgen et al., 1980). Otros 
tipos de amebas testáceas presentan invaginación en el pseudostoma, lo 
cual es considerado por Schönborn (1968) como otra forma de adaptación 
frente a la desecación. Como puede verse en el apartado 1.4 de esta tesis, 
referente al clima, cada una de las zonas de estudio se caracteriza por una 
marcada estacionalidad, a la que este tipo de protistas se adaptan, gracias a 
las citadas modificaciones. 
  
 La composición de la testa puede ser de material proteico, 
uniéndose a él exosomas que pueden estar constituidos por diferentes 
tipos de partículas: granos minerales, frústulas de diatomeas y/o pequeños 
restos de otros organismos. Alternativamente, la testa puede estar formada 
por placas silíceas, idiosomas, ordenadas irregularmente o en filas 
imbricadas y unidas a la testa por cemento orgánico. Raras veces, la testa 
puede ser de naturaleza calcárea (Clarke, 2003). La distribución de las 
amebas testáceas también puede venir determinada, en el caso de especies 
de testa aglutinada, por la disponibilidad de partículas para la construcción 
de la misma (Heal, 1962). 
 
 La alimentación de las amebas testáceas depende del tamaño de las 
mismas y de las dimensiones de su apertura (Clark, 2003). Especies 
pequeñas pueden alimentarse de bacterias, algas, hongos y levaduras 
(Heal, 1963), y especies grandes pueden hacerlo de otros protozoos, incluso 
de otras amebas testáceas más pequeñas. Ambas, grandes y pequeñas, 
también pueden alimentarse de detritus y partículas de humus. Por otra 
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parte, determinadas especies de amebas testáceas contienen algas 
simbiontes del género Chlorella (Schönborn, 1965). Un factor muy 
importante que afecta a la comunidad de amebas testáceas es la 
disponibilidad de alimento, factor este que, a su vez depende de la 
humedad del suelo. El agua es el factor más importante del que depende la 
proliferación de las amebas. El pH, por su parte, determinará su 
distribución y la composición sus testas. 
  
 El número de amebas testáceas, encontradas en las localidades de 
estudio, es muy variable, siendo las siguientes las que aparecen de forma 
más generalizada: Corythion dubium, Trinema lineare, Euglypha dickensii, 
Euglypha rotunda, Assulina muscorum, Plagiopyxis sp., Schoenbornia 




 Corythion dubium (Taránek, 1882):  
 
 Longitud: 23-65 µm; anchura: 16-40 µm (Cash et al., 1915). 
La testa es ovoide, silícea,  comprimida lateralmente y está 
compuesta por aproximadamente cuatrocientos idiosomas ovales u 
oblongos que se superponen azarosamente (Fig. 4.12.A y 4.12.B). La 
apertura o pseudostoma es subterminal, oval e invaginada. Unas 
treinta placas aperturales, pequeñas y ovales, se disponen alrededor 
de ella formando un borde dentado. Esta especie es común en 
suelos y hojarasca por todo el mundo (Ogden et al., 1980; Clarke, 
2003). 
 
 Trinema lineare (Penard, 1890):  
 
 Longitud: 18-35 µm; anchura: 7-17 µm (Cash et al., 1915). La 
testa es ovoide y silícea, y está compuesta por aproximadamente 




parcialmente sobre otras placas más pequeñas, que se sitúan en los 
huecos que quedan entre los idiosomas, y otras veces se solapan 
entre ellos mismos (Fig. 4.12.C, 4.12.D y 4.12.E). La apertura o 
pseudostoma es subterminal, invaginada y circular, y hacia ella se 
produce un estrechamiento progresivo de la testa. Una o dos filas de 
pequeñas y dentadas placas aperturales se disponen 
periféricamente alrededor del borde del pseudostoma. Esta especie 
es extremadamente común y no suelen aparecer especímenes 
aislados (Ogden et al., 1980; Clarke, 2003). 
 
 EUGLYPHIDAE 
 Euglypha dickensii (Ogden, 1981):  
 
 Longitud: 35.3-53.5 µm; anchura: 20.7-34.4 µm. La testa es 
ovoide, lateralmente comprimida y silícea, y está compuesta por 
aproximadamente doscientos ochenta idiosomas elongados (Fig. 
4.12.F). La apertura es terminal, oval o circular, y está rodeada por 
entre once y quince placas aperturales dentadas y uniformemente 
distanciadas. Por la región central de la testa hay algunos idiosomas 
puntiagudos distribuidos al azar y de mayor tamaño que el resto 
(Ogden, 1981). 
 
Euglypha rotunda (Wailes, 1911):  
 
 Longitud: 22-52 µm; anchura: 11-36 µm (Cash et al., 1915). 
La testa es ovoide y varía en sección transversal desde circular a 
oval, ya que sufre un estrechamiento desde la zona central hacia el 
extremo posterior.  Está compuesta aproximadamente por ciento 
veinte idiosomas silíceos dispuestos en filas imbricadas (Fig. 4.13.A y 
4.13.B). La apertura es circular y está rodeada por entre ocho y 
catorce placas aperturales uniformemente distanciadas. Cada una 
de estas placas soporta un diente central y dos o tres más pequeños 
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a cada lado. Es una especie ampliamente representada por todo el 
mundo (Ogden et al., 1980; Clarke, 2003). 
 
Assulina muscorum (Greef, 1888):  
  
 Longitud: 28-58 µm; anchura: 19-50 µm (Cash et al., 1915). 
La testa es ovoide, comprimida lateralmente y compuesta de 
aproximadamente trescientos idiosomas, silíceos y ovales, 
dispuestos generalmente en filas imbricadas, pero que a veces 
pueden aparecer de forma desordenada, principalmente en el 
extremo posterior (Fig. 4.13.C). La apertura es terminal, oval y está 
rodeada por placas que terminan en un borde frecuentemente 
pronunciado de cemento orgánico. Esta especie es común en suelos 






 Diámetro: 45µm. Testa hemiesférica, de superficie rugosa y 
compuesta por partículas minerales aglutinadas (Fig. 4.13.D). La 
apertura es terminal, oval, ligeramente invaginada, se extiende por 
aproximadamente un tercio del diámetro total de la testa y tiene un 
borde irregular debido a la presencia de granos minerales. Esta 
especie es común en suelos y hojarasca por todo el mundo. 
 
HYALOSPHENIIDAE 
 Schoenbornia humicola (Schönborn, 1964):  
 
 Longitud: 26-44 µm; anchura: 16-26 µm. La testa es ovoide, 
de sección transversal circular, con pseudostoma terminal, 
compuesta por idiosomas de diferentes especies de amebas (placas 
redondeadas de Trinema sp., y placas ovales de Euglypha sp.) y 




idiosomas foráneos no son obtenidos por depredación de otras 
amebas, sino que son recogidos del medio e incorporados a la testa. 
Estas placas se disponen de forma desordenada en la testa de 
Schoenbornia humícola, sin embargo, aparecen ordenadas en sus 
amebas productoras. Esta especie tiene diferentes fases de 
alimentación: durante los periodos óptimos recolecta partículas de 
humus y las almacena alrededor del pseudostoma de donde irá 
tomándolas poco a poco en periodos menos favorables. Es 
cosmopolita y habita en las capas de humus del suelo. Bioindicadora 





Amphitrema Wrightianum (Archer, 1869) ¿?:  
  
Longitud: 125 µm; anchura: 107 µm. La testa es elíptica 
comprimida y está compuesta por una mezcla de partículas silíceas y 
de restos orgánicos de las diferentes especies que frecuentan los 
espeleotemas (colémbolos, ácaros, algas, esporas, etc., aunque en 
estos especímenes no aparecen frústulos de diatomeas) dispuestos 
de forma desordenada (Fig. 4.13.F). Presenta dos aperturas en los 
extremos terminales de la testa (en los ejemplares encontrados no 
se observan los pseudostomas, por lo que no podemos asegurar 
que pertenezcan a esta especie). Cuenta con algas del género 
Chlorella, que viven como organismos simbióticos en su interior. 
Esta ameba es común en musgos y turberas. Es la especie tipo del 
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4.1.2.2. OPISTHOKONTA Cavalier-Smith, 1987, emend. Cavalier-Smith y 
Chao, 1995, emend. Adl et al., 2005 
  
FUNGI 
Hifas y esporas 
 
 Los hongos, junto con las bacterias, son los principales 
descomponedores de la materia orgánica. La mayor parte de ellos son 
organismos filamentosos pluricelulares, aunque algunos como las 
levaduras, son unicelulares. Un filamento fúngico se llama hifa y todas las 
hifas de un solo organismo se llaman colectivamente micelio. Las paredes 
de las hifas están compuestas fundamentalmente por quitina, un 
polisacárido que nunca se encuentra en las plantas y sin embargo es 
componente fundamental del exoesqueleto de muchos artrópodos. El 
crecimiento del micelio se produce únicamente en las puntas de las hifas 
(Curtis y Barnes, 1993).  
 
 Las hifas de casi todos los hongos filamentosos contienen tabiques 
que las dividen en unidades separadas similares a una célula 
mononucleada. Estas hifas se denominan tabicadas. En algunas clases de 
hongos las hifas no contienen tabiques y aparecen como células continuas y 
largas con muchos núcleos. Estas hifas se denominan cenocíticas.  
 
  De forma general los hogos se reproducen mediante esporas. 
Pueden hacerlo de una forma asexual por fragmentación de sus hifas 
mediante mitosis, dando lugar a esporas asexuales que al germinar se 
convertirán en organismos genéticamente idénticos al parental. Pero por 
otra parte, también pueden producir esporas sexuales (Tortora et al., 2007) 
que, aunque menos frecuentes, serán capaces de resistir condiciones 
ambientales adversas y germinar cuando las condiciones del medio 
cambien. Estas esporas sexuales se forman por meiosis de una célula, por lo 
que se denominan meiosporas. Cuando dos meiosporas se unen darán 




cepas parentales. Dentro de las esporas sexuales hay tres tipos de esporas: 
zygosporas, ascosporas y basidiosporas. Las ascosporas y basidiosporas son 
expulsadas al aire mediante la esporulación del asca o basidio 
respectivamente (Fig. 4.14 y Fig. 4.15). La esporulación requiere 
condiciones nutricionales y ambientales favorables. La espora puede 
soportar un periodo de latencia antes de la germinación. Durante la 
germinación, se produce un incremento de la actividad metabólica en la 




 Los líquenes, por definición, corresponden a una asociación 
simbiótica entre un hongo y uno o más organismos autótrofos 
fotosintéticos, que pueden ser un alga verde o una cianobacteria. De esta 
unión resulta un talo morfológicamente diferente a cada uno de sus 
componentes o sea una entidad morfológica totalmente nueva. Hoy se 
conoce que en esta simbiosis se pueden involucrar más de tres organismos. 
La formación del cuerpo del liquen, es decir, el talo, es diferente de los 
organismos que le dan origen, morfológica, fisiológica y bioquímicamente. 
Actualmente se considera que los líquenes forman parte del reino de los 
hongos. La diferencia fundamental radica en su forma de nutrición, porque 
reciben el alimento orgánico de las algas simbióticas (Chaparro de Valencia 
y Aguirre, 2002). El hongo produce el talo o cuerpo y en él los fotobiontes 
son hospedados. El talo está constituido por el córtex (Fig. 4.16) y la 
médula (Fig. 4.17), ambos hechos de tejido fúngico, y una capa fotobionte 
en la que las algas o cianobacterias (Fig. 4.18) están envueltas por hifas de 
hongos (Fig. 4.19). El córtex protege a las células fotobiontes de la 
desecación y de la luz excesiva mientras que el tejido suelto de la médula 
facilita el intercambio de gases. Las células de la capa fotobionte están 
organizadas de manera que obtienen la luz solar óptima para la fotosíntesis 
(Ahmadjian, 1993). 
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 La asociación liquénica conduce a la formación de organismos 
capaces de prosperar en medios muy diversos de la naturaleza, aun en 
aquellos ambientes en los que no podrían vivir por separado cada uno de 
sus constituyentes. Al hacerlo como líquenes su distribución geográfica es 
más amplia y se da en mayor diversidad de ambientes, siendo una gran 
ventaja en relación a los vegetales. Lo anterior muestra que la asociación 
liquénica es un verdadero éxito evolutivo (Chaparro de Valencia y Aguirre, 
2002), son organismos muy primitivos que han vivido durante millones de 
años (M.a.) sin grandes variaciones. Los fósiles más antiguos de verdaderos 
líquenes son del Devónico Inferior (400 M.a.) y fueron encontrados cerca 





 Los ácaros (Acari o Acarina) son el grupo más abundante y diverso 
de todos los arácnidos y en su mayoría son organismos de muy pequeño 
tamaño que están casi en el límite de la visión humana (normalmente 
miden menos de un milímetro de longitud). Se encuentran entre los 
animales terrestres más antiguos, con fósiles conocidos desde principios del 
Devónico, de hace unos 400 millones de años (Norton et al. 1988). 
Constituyen un grupo muy diverso que está ampliamente distribuido por 
todo el mundo. Su gran variabilidad de formas de vida se traduce en una 
diversidad específica muy alta.  
 
 La superficie de la cutícula puede estar ornamentada de diversas 
maneras y dar lugar a diferentes tipos de superficies que pueden ser útiles 
en la identificación. Sin embargo, no hay una estandarización para 
denominarlas (Iturrondobeitia, 2004). Según Evans (1992), podría aplicarse 
el sistema usado por Murley (1951) para describir superficies de semillas, y 
así evitar las confusiones que existen en la actualidad (Fig. 4.20, Fig. 4.21, 





 Algunas células de la epidermis están especializadas en funciones 
específicas. Entre ellas, las más destacadas son las que forman las glándulas 
dérmicas y su conducto que se abre a la superficie de la cutícula a través de 
un poro (Fig. 4.24). En algunos tipos de ácaros, cada glándula consiste en 
un par de grandes células glandulares y en unas cuantas células más 
pequeñas que forman el conducto glandular. La función de estas glándulas 
puede ser la de secretar la capa de cemento de la cutícula unas horas 
después de la muda; participar en la formación de la capa de cera; o 
lubricar la superficie del ácaro. Más recientemente (Leal et al., 1989) se ha 
considerado a estas glándulas como el lugar de secreción de feromonas 
sexuales, de alarma y de agregación. 
 
 Las patas presentan los siguientes segmentos: coxa, trocánter, 
fémur, genu, tibia, tarso y pretarso. Al pretarso puede articularse al 
ambulacrum o apotele, donde normalmente se encuentran un par de uñas 
y/o un empodium central (Fig. 4.25). El empodium normalmente persiste 
en ausencia de uñas verdaderas. Aunque puede faltar en los acariformes 
quedando solo el par de uñas. En otros grupos se pierde una uña y el 
empodium asume su posición, estructura y función (Krantz, 1986).  
  
Los ácaros pueden ser definidos por las siguientes características (Walter y 
Proctor, 1999): 
 -Prelarva normalmente hexápoda. 
 -Larva también hexápoda. 
 -La ninfa es octópoda y puede desarrollarse a lo largo de uno, dos o 
tres estados ninfales. 
 -Gnatosoma, parte anterior donde se insertan los quelíceros y los 
palpos, delimitada por una sutura. 
 -La segmentación externa del opisthosoma de los ácaros es poco 
apreciable e incluso ausente.  
 
 En el paso de una fase (instar) a la siguiente, existe una muda o 
ecdisis; el tegumento se abre por una línea de dehiscencia circular, que 
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contornea el cuerpo por detrás y por los lados, e incluso por delante (Fig. 
4.26) (Pérez-Íñigo, 1993).  
 
 Algunos tipos de ácaros son capaces de excavar nichos en el suelo 
para realizar la puesta o para llevar a cabo sus mudas. El desarrollo de 
determinados instar, en el ciclo de vida de algunas especies, tiene lugar en 
el interior del suelo. La hembra adulta pone sus huevos en oquedades y allí 
se desarrolla la prelarva, y posteriormente también se desarrollarán la ninfa 
(ninfocrisálida) y el imago o adulto (imagocrisálida) (Fig. 4.27) (Evans et al., 
1961 y Evans, 1992).   
 
 En algunas muestras estudiadas en este trabajo, que presentan una 
textura superficial arenosa, aparecen grupos de cavidades de este tipo 
construidas por los ácaros, que tienen una especie de tapadera y un 
reborde circundante protector elaborado mediante la mezcla de hilos de 
seda y granos de arena (Fig. 4.28.a). Los ácaros de la familia Rhagidiidae 
pueden segregar hilos de seda, algo no muy frecuente en la mayoría de 
ellos, y hacer nidos en el suelo para sus mudas; por contra, no presentan 
una única uña en ninguna de sus patas como sí lo hacen los organismos que 
aparecen en este estudio (Fig. 4.28.b). Sin embargo, dentro del género 
Eutrombidium, representado anteriormente en el diagrama de Evans de la 
figura 4.27, hay algunas especies que pueden presentar una sola uña, 
además de construir cavidades en el suelo para sus puestas y mudas.   
 
 Si se tiene en cuenta la disposición en grupos de estas celdas, se 
puede deducir que se trata de una nidada (Fig. 4.29). En el interior del 
suelo, y a partir de los huevos, se han ido desarrollando las prelarvas que 
tras su desarrollo salen al exterior en forma de larva.  
 
 El lugar donde se produce la puesta de huevos se denomina “nido” y 
en él, la hembra muestra un tipo de comportamiento agresivo que puede 
ser interpretado como defensa o protección de los huevos. Por tanto, esta 





 Los hábitos alimentarios de los ácaros pueden ser variados, entre 
ellos existe la predación. Cuando esta tiene lugar, los restos de las presas 
pueden quedar adheridos, por algún tiempo, al cuerpo del ácaro (Fig. 4.30). 
Por otra parte, la madre también puede hacer tareas de limpieza y sacar los 
restos de comida fuera del nido (Fig. 4.31) (Summers y Witt, 1972). 
 
 Los huevos son bastante grandes en relación con las dimensiones 
del animal, se suelen apreciar bien por transparencia dentro del cuerpo de 
la hembra. Su corion es por lo general liso, fino y transparente, pero en 
algunos casos puede presentar una escultura rugosa y de aspecto más o 
menos opaco (Pérez-Íñigo, 1993) (Fig. 4.32, Fig. 4.33, Fig. 4.34.a, Fig 
4.34.b). Los elementos que componen esta escultura varían en tamaño y 
densidad dependiendo de las especies. Aunque puede haber algunas 
diferencias en la forma de los huevos, estos suelen ser ovoides, globulares 
o elípticos, y están fijados al sustrato por una sustancia pegajosa. La función 
de la concha ornamentada no se conoce aún completamente aunque 
podría tener funciones respiratorias o servir para reducir la pérdida de agua 




 Los colémbolos son hexápodos, no insectos, carentes de alas. 
Dentro de la superclase hexápoda, son los más antiguos. Se han encontrado 
fósiles que datan del Devónico (Molero-Baltanás, R. et al., 2004). Están 
presentes en todo el mundo. Hay un gran número de géneros cosmopolitas 
con representantes en diversas regiones geográficas y distribuidos en todo 
tipo de ambientes. Son habitantes habituales del suelo, siendo también 
frecuentes en ambientes cavernícolas, en cuyo caso, pueden presentar 
adaptaciones particulares a este tipo de vida (troglomorfos) como son la 
reducción del pigmento, ausencia de ojos, alargamiento de las uñas, etc. El 
aspecto más importante en la distribución de los colémbolos es la 
humedad, que debe ser próxima a la saturación (Jordana et al., 1997). 




 El cuerpo de los colémbolos se encuentra dividido en tres tagmas: 
cefálico, torácico y abdominal. Las antenas presentan generalmente cuatro 
artejos. Poseen tres pares de apéndices torácicos aptos para la locomoción; 
estos apéndices presentan dos precóxas, una coxa, un trocánter, un fémur y 
un tibiotarso, al extremo del cual está la uña, que es simple. En el abdomen 
hay generalmente seis segmentos, pero el número de estos puede 
reducirse en muchos géneros (Jordana et al., 1997). En todos los 
colémbolos o saltarines, el primer segmento abdominal trae un órgano 
característico llamado tubo ventral. El tercero y cuarto segmentos 
abdominales están relacionados con la acción saltadora que da al grupo su 
nombre vulgar. El órgano saltador se conoce con el nombre de furca, 
compuesta por el manubrio, pieza basal impar, que se bifurca en dos 
dentes, al final de cada uno de los cuales se halla un mucrón. Cuando el 
animal no emplea la furca, la trae replegada hacia delante bajo el 
abdomen, sujeta por un apéndice situado en el segmento tercero, que se 
conoce con el nombre de retináculo. Cuando el animal es perturbado, el 
retináculo suelta la furca impulsándose contra el suelo hacia arriba. El salto 
no es, naturalmente, el procedimiento usual de locomoción, sino que 
andan o corren, con las antenas en continuo movimiento, buscando vías de 
paso y alimento (Chinery, 1974). 
 
 La ultraestructura superficial del integumento de los colémbolos 
(Fig. 4.35) es una de sus características más llamativas (Hopkin, 1997). El 
patrón básico consiste en una matriz hexagonal compacta formada por 
espacios planos delimitados por lados levantados, a modo de crestas, y 
pliegues triangulares en los vértices (Ghiradella, 2010). 
 
 Otra característica que destaca en la morfología externa de los 
colémbolos es la presencia de diferentes tipos de escamas y de sedas o 
setae (Fig. 4.36 y 4.37), que son extensiones sensoriales de la cutícula, que 





 En este estudio, los individuos más representados pertenecen al 
orden Entomobryomorpha que se caracteriza por la reducción del primer 
segmento torácico, y por presentar un abdomen alargado dividido en seis 
segmentos, algunos de los cuales pueden aparecer fusionados en 
determinadas especies. El cuerpo de Entomobryomorpha está cubierto por 
quetas y, algunas veces, escamas de diferentes formas. También aparecen 
sénsilos distribuidos por el cuerpo y por las antenas (Jordana, 2012). Son 
las uñas, sin embargo, la característica morfológica que mejor ha quedado 
preservada en las exuvias de los especímenes que habitaban estos 
espeleotemas. Es por ello que han sido utilizadas como instrumento 
fundamental a la hora de clasificar este grupo de invertebrados.  
 
 Siguiendo los criterios antes descritos, se ha identificado la especie 
más abundante como Entomobrya nivalis (Linnaeus, 1758) Rondani, 1861.  
Por otra parte, también aparecen de forma muy puntual, otras dos especies 
del orden Entomobryomorpha pero que, por la morfología de sus uñas y 
sus sedas, podemos claramente diferenciar de E. nivalis (Fig. 4.35. y Fig. 
4.38). 
  
 Entomobrya nivalis (Linnaeus, 1758) Rondani, 1861: 
 
 Longitud del cuerpo de hasta 2.7 mm excluyendo las antenas 
(Fig. 4.39). Sénsilos ciliados y sénsilos lisos presentes al mismo 
tiempo en la superficie de las antenas (Fig. 4.40). Uña con cuatro 
dientes en el borde interno: un primer par, centrado entre la base y 
el extremo de la uña, y otros dos dientes impares, uno muy cerca 
del extremo y otro mediado entre este último y el primer par; diente 
dorsal más o menos basal y dos dientes dorsales laterales algo más 
hacia el ápice. Empodio también puntiagudo, con borde externo 
serrado. En el lado opuesto al empodio, macroqueta clavate (Fig. 
4.41). E. nivalis es muy común en el norte de la Península Ibérica y 
en áreas forestadas de Europa, Siberia y el norte de los Estados 
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Unidos. No está descrita, sin embargo, como una especie 




 Escamas de Alas de Lepidóptero: el nombre lepidópteros significa 
“alas escamosas” (del griego lepis = escama) y se refiere a las minúsculas 
escamas imbricadas que revisten las alas. Estas escamas las segregan 
células hipodérmicas y cada una encaja en un alveolo diminuto de la 
membrana alar. De hecho, las escamas son pelos modificados. Típicamente 
son anchas y planas, pero muchas son largas y estrechas y muestran 
claramente su relación con los pelos. Las escamas casi siempre contienen 
pigmentos responsables de los colores de las alas. Generalmente, la 
superficie de la escama está esculpida delicadamente con aristas 
longitudinales, separadas a veces menos de una micra. Al estar las aristas a 
unas distancias tan pequeñas unas de otras, estas interfieren en la reflexión 
de la luz y se producen llamativos colores tornasolados e iridiscentes 
(Chinery, 1974). 
 
Una escama de ala de mariposa generalmente consiste en dos 
láminas conectadas por pilares (trabeculae). La lámina inferior no suele 
tener rasgos distintivos, pero la superior se caracteriza por una serie de 
pliegues longitudinales (ridges) conectados, a intervalos, por puntales 
ortogonales (crossribs). Ridges y crossribs enmarcan una serie de ventanas, 
que permiten ver el lumen y los pilares de las escamas (Fig. 4.1 y Fig. 4.42), 
y en algunos casos, granos que cuelgan de la estructura y que contienen 
pigmentos que absorben y controlan la reflexión de las longitudes de onda 
que van desde el ultravioleta al azul y el naranja (Giraldo y Stavenga, 2008; 
Ghiradella, 2010). 
 
Como se ha dicho previamente, la variedad de colores de las 
escamas es debida principalmente a dos tipos de mecanismos de 




caso de los colores producidos por variaciones estructurales, normalmente 
aparece algún pigmento involucrado. La finalidad principal de estos 
colorantes es acentuar los efectos de color debidos a las variaciones 
estructurales (Srinivasarao, 1999). 
 
Dentro de una misma especie de mariposas, suele haber más de un 
tipo de escamas en sus alas: las de cubierta que son más grandes y 
arquitecturalmente más  elaboradas, y las basales que normalmente son 
más pequeñas y lisas.  
 
 Huevos de Lepidóptero: los huevos de lepidópteros son 
generalmente redondeados y relativamente pequeños (alrededor de 1mm). 
Muchos de ellos son acanalados y disponen su eje mayor en la vertical. 
Todos los huevos de mariposa tienen una cubierta resistente llamada 
corion que está ornamentada externamente y que, de forma general, 
presenta cuatro aperturas de entrada para el esperma llamadas micrópilos 
(Fig. 4.43). Los huevos son generalmente puestos de forma aislada o en 
grupos. La hembra de lepidóptero pone una media de 100 a 200 huevos. 
Los lepidópteros no cuidan directamente de los huevos o de las larvas, sin 
embargo, muchos ponen sus huevos en sitios secretos o pueden articular 
otras soluciones de protección (Capinera, 2008). 
 
Gekónidos: Huevos de Salamanquesa (Tarentola mauritanica) 
 
 Las salamanquesas son pequeños reptiles de la familia Gekkonidae 
que fueron introducidos en España desde África, por la mano del hombre. 
Es una especie robusta y relativamente grande, con tonos pardos y con 
hileras de tubérculos en el dorso, y blanquecinos en las partes inferiores. La 
coloración cambia de muy oscura durante el día a muy clara durante la 
noche. 
 
 Su estrategia reproductiva consiste en depositar de una a tres 
puestas, durante la primavera y parte del verano, con uno o dos huevos en 
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cada una de ellas (Fig. 3.39). Deposita la puesta bajo piedras, enterrada en 
el suelo, dentro de tapias, bajo cortezas, bajo tejas y troncos de árboles. 
 




 Sobre las muestras aparecen otros tipos de algas distinguibles por 
sus tonalidades, al estereomicroscopio y, por sus morfologías, al 
microscopio electrónico de barrido. Son formas a veces clasificables cuando 
se trata de géneros muy característicos como oedogonium, pero que en 
general se necesitaría de la secuenciación de su material genético para su 
identificación. Por su aspecto externo al microscopio electrónico de 






 Los granos de polen son las microsporas formadas en los 
microsporangios o sacos polínicos situados en las anteras de los estambres 
que serán liberados y transportados hasta los primordios seminales, en 
Gimnospermas, o hasta la parte receptiva de los carpelos (estigma) en las 
Angiospermas, para que pueda producirse la fecundación. 
  
 El polen se forma, por tanto, en los sacos polínicos, por división 
meiótica de las células madres de granos polínicos. De esta manera, salvo 
en algunos grupos, el polen se produce en tétradas. Una vez formados, los 
granos de polen normalmente se liberan por separado (mónadas), sin 
embargo, según qué grupos taxonómicos, estos granos de polen pueden 
ser liberados en grupos dos (díadas), de cuatro (tétradas) o de un número 




masa de granos de polen formados en una antera se propaga junta, 
constituyendo las llamadas polinias (Trigo, 2008).  
 
 Cuando se forma la tétrada, y los granos de polen aún no están 
separados, podemos distinguir en cada uno de ellos dos polos: el polo 
proximal, que se sitúa en el centro de la tétrada y el polo distal que es el 
más alejado de ese punto. Uniendo ambos polos obtendríamos el eje polar, 
y su perpendicular es el eje ecuatorial (Fig. 4.45). Cuando ambos polos son 
iguales se dice que el grano de polen es isopolar y cuando son diferentes, 
heteropolar. En el caso de que no se puedan reconocer las zonas polares, 
diremos que el grano de polen es apolar.  
 
 Los granos de polen pueden ser de diferentes tamaños (Erdtman, 
1945): muy pequeños de menos de 10 µm; pequeños, de 10 a 25 µm; 
medianos, de 25 a 50 µm; grandes, de 50 a 100 µm; muy grandes, de 100 a 
200 µm y gigantes, cuando miden más de 200 µm. 
 
 Se llama esporodermis a la cubierta del grano de polen (Fig. 4.46). 
Esta cubierta está formada por dos capas de composición y estructura 
diferentes la exina y la intina. La exina, que es la más externa, está a su vez 
formada por varias capas, de las cuales el téctum, es la más superficial. Este 
puede presentar una serie de elementos supratectales que conforman la 
ornamentación o escultura del grano de polen (Fig. 4.47). La forma y 
disposición de las aberturas en el grano de polen son otra característica que 
permite identificarlos. La abertura es una zona adelgazada o interrumpida 
de la exina por donde por donde se produce la salida del tubo polínico.  
 
 La variedad de tipos polínicos encontrados, en la superficie de las 
muestras, es bastante pobre si la comparamos con la variedad de especies 
vegetales que habitan los lugares donde fueron tomadas. En orden de 
abundancia, los tipos polínicos encontrados fueron: Quercus coccifera, Olea 
europaea, Pinus pinea, Populus alba, Cistus salvifolius, Rubus ulmifolius y 
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Senecio vulgaris; y han sido descritos siguiendo el Atlas Polínico de 
Andalucía Occidental de Valdés et al., 1987. 
 
 Tipo polínico Quercus coccifera: 
 
 Lo presentan Quercus coccifera L. y Quercus rotundifolia L., 
ambas especies representadas en las muestras estudiadas. 
 
 Polen 3-zonocolporado, isopolar, son simetría radial; en 
visión ecuatorial, ligeramente elíptico; en visión polar, triangular-
angulaperturado. Tamaño de pequeño a mediano, algo más 
pequeño en Q. coccifera que en Q. rotundifolia. Ectoaperturas tipo 
colpo. Superficie granulado-verrugosa, con la superficie de dichos 
elementos rugulada (Fig. 4.48 y Fig. 4.49). 
 
 Tipo polínico Olea europaea: 
 
 Lo presenta Olea europaea L. En las muestras estudiadas, 
aparecen algunos pólenes claramente pertenecientes a este tipo 
polínico y otros, muy corroídos, que por sus características 
pertenecen a la familia Oleaceae, pero en los que el mal estado de 
conservación de la exina no permite su identificación específica.  
 
 Polen 3-zonocolporado, isopolar, con simetría radial; en 
visión ecuatorial, elíptico; en visión polar, circular. Tamaño de 
pequeño a mediano. Aperturas simples tipo colpo. Superficie 
reticulada, con lúmenes irregulares de 1.5-2 µm, tan anchos o más 
anchos que los muros; muros verrugosos (Fig. 4.50). 
 
 Tipo polínico Pinus pinea. 
 
  Solo representado, en las muestras estudiadas, por Pinus 





 Polen analeptomado, heteropolar, con simetría bilateral. En 
visión ecuatorial, corpus plano-convexo y sacos aeríferos casi 
circulares; en visión polar, corpus casi circular y sacos elípticos. 
Tamaño grande. Apertura de tipo leptoma. Superficie del corpus 
rugulate-verrucate. La superficie del téctum en los sacos es 
escabrada (Fig. 4.51).   
 
 Tipo polínico Populus alba 
 
  Lo presentan Populus alba L. y Populus nigra L. 
  
 Polen inaperturado, apolar, con simetría radial; circular. 
Tamaño de pequeño a mediano. Superficie rugulate, con lúmenes 
pequeños de menos de 1  µm y muros casi dos veces más anchos 
que los lúmenes (Fig. 4.52).  
 
 Tipo Cistus salvifolius 
 
  Lo presenta Cistus salvifolius L. 
 
 Polen 3-zonocolporado, isopolar, con simetría radial; en 
visión ecuatorial, circular; en visión polar, circular. Tamaño mediano. 
Ectoaperturas tipo colpo. Superficie reticulada con lúmenes de 1-1.5 
µm, de contorno irregular, limitados por muros sobre los que se 
sitúan elementos supratectales espinulosos (Fig. 4.53). 
 
 Tipo Rubus ulmifolius 
 
 Solo representado, en las muestras estudiadas, por Rubus 
ulmifolius Schott. 
 Polen 3-zonocolporado, isopolar, con simetría radial; en 
visión ecuatorial, elíptico; en visión polar, semiangular. Tamaño 
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pequeño. Ectoaperturas tipo colpo. Superficie vermiculada con 
microperforaciones regularmente dispuestas (Fig. 4.54). 
 
 Tipo Senecio vulgaris 
 
 Lo presentan una gran variedad de especies de diferentes 
géneros, aunque en las muestras estudiadas, solo aparece el género 
Senecio. 
 
 Polen 3-zonocolporado, isopolar, con simetría radial; en 
visión ecuatorial, circular; en visión polar, circular-subtriangular. 
Tamaño pequeño a grande. Ectoaperturas tipo colpo. Superficie 
perforada y finamente reticulada, con lúmenes de menos de 1 µm, 
pero tan anchos o algo más anchos que los muros;  con elevaciones 
a modo de espinas de alrededor de 2 µm de altura y 4,3 µm de 




 Los fitolitos son depósitos silíceos en plantas que mantienen la 
forma celular después de que los tejidos orgánicos se hayan deteriorado 
(Pearsall y Piperno, 1993). Son el resultado de procesos físicos y biológicos 
por los que ciertas plantas superiores depositan en posición intra y 
extracelular, la sílice que previamente ha sido absorbida, en forma disuelta, 
del agua subterránea. Después de la muerte y descomposición de la planta, 
estas piezas de sílice (fig 4.56) quedan en el suelo o sedimento como 
partículas microscópicas de diferentes formas y tamaños. Debido a que los 
fitolitos son inorgánicos, y por lo tanto resistentes a las fuerzas de 
descomposición que destruyen la materia orgánica, sobreviven en buen 
estado de conservación por largos periodos de tiempo. Podría decirse que 






   




 Las diatomeas (Familia Bacillariophyceae) son algas microscópicas, 
unicelulares y eucariotas, compuestas en un 60% de sílice (SiO2), ya que la 
célula se encuentra protegida por un caparazón silicio llamado frústulo que 
le confiere gran dureza y resistencia. La naturaleza silícea de los frústulos 
hace que estos fosilicen con facilidad. Los fósiles más antiguos de 
diatomeas son del Cretácico Inferior, aunque se cree que las diatomeas son 
mucho más antiguas, sus fósiles se habrían destruido por recristalización 
con el aumento de la presión (Speer, 1996). Usando su ARN Kooistra y 
Medlin (1996) llegaron a la conclusión de que las diatomeas, como grupo 
taxonómico, tienen una edad aproximada de 166 m.a. (Jurásico medio). 
  
 Para la formación de sus frústulos, estos organismos están cubiertos 
por unas sustancias orgánicas, polipéptidos, que tienen afinidad por la sílice 
y que por ello son llamados silafinas (Kröger et al., 1999). Estas sustancias 
orgánicas inducen a la precipitación biogénica de esferas nanométricas de 
sílice que formarán inicialmente la paredes celulares de las nuevas 
diatomeas en formación (Chiappino et al., 1977).  
 
 El frústulo se compone de dos mitades que encajan entre sí, 
llamadas tecas, la superior (epiteca) es siempre mayor y envuelve 
parcialmente a la inferior (hipoteca). Cada teca está formada por una valva 
(respectivamente epi- e hipovalva) y un cíngulo (epi- e hipocíngulo). En la 
vista valvar se desarrollan toda una serie de ornamentaciones que 
permiten la identificación taxonómica y en la vista lateral o pleural, uniendo 
las dos tecas, se encuentra la cintura que está formada por una cantidad 
variable de cópulas o anillos que envuelven la célula (Álvarez -Blanco, 2008). 
Longitudinalmente, en muchas especies la valva está atravesada por un 
delgado surco llamado rafe que atraviesa la teca hasta el protoplasto. La 
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locomoción de las células es posible gracias a la hendidura del rafe, ya que 
bajo ella se halla un orgánulo en forma de cinta que puede contraerse 
rítmicamente provocando la secreción, en los poros terminales, de una 
sustancia adhesiva que se desplaza a través de la hendidura. 
Perpendiculares al rafe, se encuentran varias series de líneas de 
perforaciones llamadas areolas, la sucesión de estas en cada línea forma 
una estría (Fig. 4.57). 
 
 Se reconocen dos tipos principales de diatomeas: las céntricas, que 
son radialmente simétricas, y las pennadas, que muestran simetría bilateral 
al menos en uno de sus tres planos. La frústula es un carácter importante 
de diagnóstico en los géneros pennados al igual que la disposición de las 
estructuras en la superficie de la valva (rafe, areolas y estrías) que también 
juega un papel importante, para la identificación tanto del género como de 
la especie. Además, las diatomeas pueden vivir de forma solitaria o unirse 
formando colonias (Kelly, M. y Haworth, E., 2002). 
 
 Las diatomeas son organismos fotosintéticos, es decir, productores 
primarios, con lo que sus poblaciones responden rápidamente al aumento 
o a la disminución de los nutrientes del medio en el que se desarrollan, es 
por ello que constituyen una herramienta esencial en la determinación 
ambiental de la calidad de las aguas. Adicionalmente, constituyen un 
componente esencial en los ciclos de carbono y de silicio de los 
ecosistemas. (Blanco, S. et al., 2011).  
 
 Sin embargo, las diatomeas frecuentemente aparecen en medios 
ácidos (Vrieling et al., 1999) en los que la radiación solar es baja y la 
cantidad de compuestos orgánicos disueltos es relativamente alta. Se sabe 
que la radiación reducida induce al consumo de carbono orgánico. Entre 
todas las algas de las que se ha demostrado que pueden ser heterótrofas en 
la oscuridad, las diatomeas son las más representadas. Esta característica 
puede ser un rasgo evolutivo fundamental en las diatomeas. Algunas 




ello, organismos heterótrofos obligados. Aunque poseen cloroplastos, los 
pigmentos fotosintéticos no son funcionales, indicando que el carácter 
heterótrofo es derivado de la evolución. Los compuestos orgánicos de los 
que pueden alimentarse son heces, materia orgánica en descomposición y 
exudados orgánicos producidos por algas y plantas acuáticas (Graham y 
Wilcox, 2000). 
   
 Algunas diatomeas, especialmente aquellas cuyo hábitat natural es 
el suelo o la roca, pueden sobrevivir a la desecación por largos periodos de 
tiempo. En realidad, la habilidad de resistir a periodos de sequía, o de 
escapar de alguna forma de sus efectos es un requisito previo para la vida 
terrestre. Las diatomeas subaéreas o aerofíticas no parecen producir 
formas de resistencia morfológicamente distintas en respuesta al estrés 
ambiental, sino que las células vegetativas en sí son las que quedan en 
estado latente (Round et al., 2000).  
 
 En las muestras estudiadas, las diatomeas están presentes, pero su 
abundancia y variedad no son muy elevadas. Todas las especies 
encontradas (Anexo IV) son de tipo pennado y de ellas la mayoría presentan 
rafe (Pinnularia borealis y diferentes especies de Luticola sp.), aunque 
también aparece una especie pennada arrafídea (Diatoma mesodon).  
 
PINNULARIACEAE 
Pinnularia borealis (Ehrenberg, 1843): 
 
 Longitud: 30-60 µm; anchura: 9-13 µm. Células solitarias. 
Valvas isopolares e isobilaterales, lineares o lineares lanceoladas con 
ápices muy redondeados. Estrías muy claras y anchas, ligeramente 
radiadas al centro, con una densidad de 5-6/10 µm., las que se 
sitúan en el centro son ligeramente más cortas y forman un área 
central amplia. Rafe centrado en la valva con fisuras polares y 
terminaciones centrales ligeramente desviadas hacia un lado (Fig. 
4.58 y Fig. 4.59). 
 





Luticola sp. (Mann ex Round et al., 1990):  
 
 Diatomea de pequeñas dimensiones. Células solitarias. 
Valvas isopolares, isobilaterales, y elípticas, de ápices redondeados. 
Estrías uniseriadas formadas por poros redondeados, con una 
densidad de 22/10 µm. Área central expandida transversalmente con 
estigma en uno de sus lados. Rafe centrado en la valva con extremos 
centrales curvados en dirección opuesta al estigma y extremos 
terminales terminados en ganchos que se curvan en la dirección del 
estigma. Especie anteriormente incluida en Navicula sensu lato (Fig. 
4.60 y Fig. 4.61).  
 
FRAGILARIACEAE 
Diatoma mesodon (Ehrenberg)( Kützing, 1844): 
 
 Longitud: 10-40 µm; anchura: 6-14 µm. Especie arrafídea. 
Células normalmente formando filamentos en zig-zag, también 
solitarias. Valvas con contorno de elíptico a elíptico-lanceolado 
ocasionalmente rómbicas. Costillas transapicales presentes, en 
número relativamente bajo (3-6 costillas/10 µm) comparado con 





4.2. RELACIONES TRÓFICAS 
 
 Los espeleotemas silíceos están habitados por gran variedad de 
organismos, algunos de los cuales pueden ser observados a simple vista, 
macroorganismos, mientras que otros solo pueden verse a través del 




ecosistema forman parte de una red compleja de organismos que 
interactúan entre sí, la red trófica. En un intento de establecer estas 
relaciones dentro del ecosistema que se establece en los espeleotemas 
silíceos se ha diseñado el esquema de la figura 4.63, en el que estas 
relaciones de alimentación están representadas mediante flechas que van 
desde la presa al depredador, indicando así el sentido en el que fluye la 
energía.  
 
 Los organismos que forman la red trófica pueden clasificarse, 
atendiendo a su forma de obtener la energía en: productores, 
consumidores y descomponedores. 
 
 4.2.1. PRODUCTORES 
 
 Los seres fotosintéticos, productores de la materia orgánica, tales 
como cianobacterias, algas (incluidas las diatomeas) y líquenes, son los 
primeros seres vivos capaces de colonizar los espeleotemas silíceos. Este 
tipo de organismos utilizan energía solar, dióxido de carbono, agua y 
elementos inorgánicos para fabricar la materia orgánica, de la cual 
obtendrán su propia energía. Constituyen, por tanto, la base de la cadena 
trófica.  
 
 Las cianobacterias son organismos muy primitivos con una 
estructura celular procariota propia de las bacterias, pero que presentan 
nutrición autótrofa y sintetizan la materia orgánica gracias a la fotosíntesis. 
 
 Las diatomeas, aunque son algas y por tanto productoras, en 
condiciones de falta de luz como por ejemplo en cuevas, son capaces de 
alimentarse a partir del carbono orgánico disponible en el medio en el que 
se desarrollan (Graham y Wilcox, 2000). 
 
 El último grupo de productores, los líquenes, son una asociación 
simbiótica entre un alga o una cianobacteria y un hongo. El organismo 
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fotosintético aporta el alimento, que por sí mismo es capaz de producir, y el 
hongo ofrece al alga humedad y protección para vivir en el medio terrestre. 
  
 
 4.2.2. CONSUMIDORES 
 
 Los consumidores por su parte (amebas testáceas, colémbolos, 
ácaros y gekónidos), obtendrán la energía gracias al consumo, de forma 
directa o indirecta, de la materia orgánica que los productores elaboran. 
Entre los consumidores se diferencian los consumidores primarios 
(herbívoros), que en este caso estarán representados por las amebas 
testáceas, que se alimentan directamente de cianobacterias y algas; y los 
consumidores secundarios, que estarán constituidos por colémbolos, 
ácaros y gekónidos, y que obtendrán la materia orgánica bien a través de la 
alimentación de restos orgánicos (detritívoros) o a través de la predación de 
otros consumidores (carnívoros) y/o saprófitos (microbívoros). 
 
 La fauna detritívora ingiere materia orgánica muerta, normalmente 
después de haber sido acondicionada por la microflora. La mayoría de los 
grupos que se alimentan de detritus, ingieren al mismo tiempo los hongos y 
las bacterias que lo colonizan. Para esta estrategia de alimentación Luxton 
(1972) acuñó el término de “panfitófagos”, que puede aplicarse a muchas 
especies de amebas testáceas y de microartrópodos (Schroeter, 2001).  
 
 Las amebas testáceas terrestres son los principales consumidores 
primarios de este ecosistema, es decir, se alimentan directamente de 
organismos productores. Sin embargo, también pueden hacerlo de 
partículas de humus (Bamforth, 1997), bacterias, hifas de hongos, esporas y 
levaduras (Meisterfeld, 1987). Además, las amebas testáceas también 
pueden alimentarse  de otros protozoos e incluso de otras amebas 
testáceas de dimensiones menores. Debido a esta aparente variedad de 
fuentes de alimentación, este tipo de organismos es considerado como 




microflora no solo se refieren a la ingestión de la biomasa microbiana, sino 
que se cree que los protozoos, por su parte, secretan metabolitos que 
estimulan el metabolismo bacteriano (Darbyshire 1994). 
 
 Por otra parte, las amebas testáceas pueden ser consumidas por 
diferentes tipos de predadores tales como colémbolos, ácaros e incluso por 
otros tipos de amebas testáceas (Schroeter, 2001). 
 
 La mayoría de los colémbolos se alimentan de hifas de hongos, 
bacterias o de materia vegetal en descomposición. Algunas especies, como 
Entomobrya multifaszata, comen polen (Janssens, 2012) y otra minoría son 
depredadoras, existiendo algunas carnívoras, que podrían alimentarse de 
nematodos, rotíferos e incluso de otros colémbolos. La especie 
Entomobryia nivalis, que es la más abundante en las muestras estudiadas, 
consume algas y líquenes (Dajoz, 2001). Por su tipo de alimentación, este 
tipo de organismos desempeñan un papel muy importante en la 
descomposición de la materia orgánica, además de controlar las 
poblaciones de bacterias y hongos (Palacios, 2000). Las heces de 
colémbolos pueden ser benéficas al retardar la liberación de nutrientes 
esenciales a los organismos productores, así como servir de sustrato para 
gran cantidad de microorganismos. Por otra parte, los colémbolos pueden 
ser presa de muchos insectos, en particular de hormigas y escarabajos, así 
como de numerosos ácaros depredadores, lo que les confiere gran 
importancia como elemento fundamental en las cadenas tróficas (Palacios, 
2000) (Fig. 4.30).  
 
 Los ácaros han evolucionado desde la depredación que se le 
presupone al arácnido primitivo hasta prácticamente adoptar todas las 
formas de explotación de recursos imaginables. Pueden ser depredadores, 
alimentándose de pequeños artrópodos, nemátodos e incluso de otros 
ácaros. Hay especies que se alimentan de materia vegetal muerta, hongos, 
bacterias y algas. Y otras, sin embargo, lo hacen de excrementos y restos de 
cadáveres. Por último, también las hay que se alimentan gracias a una 
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relación de parasitismo con otros invertebrados (Iraola, 2001). Los ácaros 
contribuyen a fragmentar el detritus, liberando nutrientes e incrementando 
la superficie susceptible de ser colonizada por microbios (Seastedt, 1984). 
Pueden ser también, un vector forético importante, trasladando microbios 
a nuevos lugares favorables para su colonización y desarrollo (Walter y 
Proctor, 1999).    
 
 De todos los consumidores secundarios, los gekónidos solo han 
dejado huella de su actividad (puesta de huevos) en uno de los 
afloramientos. No son por tanto un grupo característico que siempre 
aparezca en este tipo de formaciones, si bien su hábitat natural en grietas y 
cavidades, es un ambiente propicio para la formación de espeleotemas. La 
dieta es muy variada e incluye numerosos grupos de invertebrados: 
coleópteros, arácnidos, himenópteros, lepidópteros, larvas de insectos, etc. 
Ocasionalmente captura ejemplares jóvenes de lagartijas e incluso de 
salamanquesas (Salvador, 2002).  Si exceptuamos a los gekónidos, los 
ácaros predadores se situarían en el último eslabón de los consumidores. 
 
 Existe un cierto paralelismo entre el ecosistema de un suelo y el que 
presentan los espeleotemas silíceos, sin embargo, cabe destacar que, entre 
los consumidores, no aparecen formas de nematodos que sí son un tipo de 
organismos muy representado en la red trófica de suelos.  
 
 4.2.3. DESCOMPONEDORES 
 
 Los descomponedores constituyen el último eslabón. Su misión es la 
de descomponer los restos orgánicos de todos los seres que habitan el 
ecosistema, metabolizando la materia orgánica del suelo en forma de 
detritus y humus.   Por ello, son imprescindibles a la hora de cerrar el ciclo 
de la materia. Este nivel está formado por hongos y bacterias que por su 
forma de alimentación, aprovechando la energía remanente de los restos 





 Las bacterias descomponen la materia orgánica liberando nutrientes 
tales como carbono, nitrógeno y fósforo. Algunas fijan el nitrógeno 
atmosférico que es uno de los nutrientes más limitantes para las plantas 
(Philippot y Germon, 2005), mientras otras movilizan el fósforo para que 
sea fácilmente absorbido (Deubel y Merbach, 2005). Ellas son también 
importantes fuentes de alimento para muchos invertebrados como los 
ácaros. Los descomponedores son de gran importancia para el ecosistema 
ya que son los encargados de cerrar los ciclos biogeoquímicos.  
 
4.3. CICLO BIOGEOQUÍMICO DEL SILICIO 
 
 El silicio es el segundo elemento químico más abundante de la 
corteza terrestre después del oxígeno. Puede ser transferido y alterado 
biológicamente, y es capaz de influir en los sistemas microbianos así como 
en plantas y animales. La posición del silicio en la tabla periódica de los 
elementos así como sus características lo relacionan claramente con el 
carbono. Consecuentemente, ha habido muchas teorías sobre la vida en 
base al silicio (Krumbein y Werner, 1983). 
 
 En relación al silicio, el tipo de rocas sobre las que se forman los 
espeleotemas objeto de este trabajo se engloban dentro de las rocas 
ácidas, que son aquellas que presentan un alto contenido en sílice. También 
es sabido ya desde 1826 (Caldcleugh) que este tipo de espeleotemas están 
frecuentemente constituidos por concreciones de sílice amorfa. Es por ello 
que el silicio juega un papel fundamental en los microecosistemas 
desarrollados sobre este tipo de espeleotemas, siendo capaz de describir 
un ciclo que va pasando tanto por los sistemas geológicos como por los 
sistemas vivos.  
  
 Los organismos productores que habitan este ecosistema, 
cianobacterias, algas y líquenes, son los que colonizan la roca desnuda y 
por tanto han de iniciar el ciclo del silicio. Este proceso se puede llevar a 
cabo mediante diferentes mecanismos: atacando químicamente la roca, 
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gracias a los ácidos orgánicos que se desprenden de su actividad biológica; 
mediante su absorción para la formación de estructuras propias 
(diatomeas); o utilizando la sílice para su recubrimiento y protección 
(cianobacterias). 
 
 Se ha de tener en cuenta que los afloramientos estudiados 
presentan superficialmente un flujo lento de agua, lo cual incrementa el 
tiempo de reacción entre el agua y la roca, y por consiguiente, la intensidad 
de la meteorización química y biológica. Un paso fundamental para el 
desarrollo de los espeleotemas con ópalo-A es la disolución de la sílice 
contenida en los minerales que forman las rocas, especialmente del cuarzo 
(Vidal Romaní et al., 2010b). El modo de ataque para producir la disolución 
biológica del cuarzo puede tener lugar mediante la acción de ácidos 
orgánicos, metabólicamente producidos, tales como el ácido cítrico, 
salicílico, oxálico, pirúvico y húmico, que en condiciones ambientales y pH 
neutro son capaces de disolverlo de ocho a diez veces más rápido que el 
agua pura. Sin embargo, el rango típico de pH del agua superficial en 
granitos del medio natural está en torno a 5 (Welch y Ullman, 1993) lo que 
hace que la solubilidad del cuarzo, aún siendo elevada, no lo sea tanto 
como a valores de pH superiores.  Por otra parte, la sílice amorfa, que 
posteriormente formará parte de los espeleotemas, es más soluble que el 
cuarzo cristalino (Alexander et al., 1954) siendo esta fácilmente 
meteorizada bioquímicamente debido a la actividad de bacterias, algas, 
hongos y líquenes (Ehrlich y Newman, 2009). De esta forma, el silicio puede 
pasar de la roca al espeleotema y de este volver a disolverse para entrar en 
los sistemas vivos o precipitar nuevamente sobre estos depósitos. 
 
 En Phoenix et al. (2000) se describe un experimento por ellos 
realizado, en el que después de incubar cianobacterias en una solución de 
sílice, estas llegaron a desarrollar recubrimientos de esta sustancia que 
terminaron uniéndose y formando una matriz mineralizada continua, tal y 
como puede observarse en algunas muestras examinadas en el presente 




interior de la célula, en el citoplasma, pero esta forma de integrarla 
produce, sin embargo, la lisis celular por interrupción de los procesos 
metabólicos (Konhauser et al., 1996). Si la célula está sana, la 
mineralización de sílice solo tiene lugar en la superficie de esta, pudiendo 
quedar colonias enteras cementadas por una matriz silícea de varias micras 
de grosor (Konhauser et al., 2001). En este estado, es una capa de 
polisacárido extracelular la que impide el depósito de sílice en el interior de 
la célula. Esta capa mineralizada no solamente permite continuar 
funcionando a las cianobacterias, sino que además, podría incluso jugar un 
papel importante en la supervivencia microbiana por diferentes aspectos 
(Phoenix et al., 2000): protege al microorganismo de la depredación, tanto 
por parte de protozoos (Heijnen et al., 1992) como de otros microbios 
(Habte y Barrion, 1984);  sirve como pantalla contra la radiación UV de alta 
intensidad; o como antidesecante, previniendo la deshidratación y lisis de 
las células (Scott et al., 1996). Bajo esta cubierta sería de esperar que la 
mineralización inhibiera los procesos vitales celulares ya que su rigidez 
podría impedir su flexibilidad y movilidad. Sin embargo, ciertos 
biominerales, tales como la sílice amorfa, son inicialmente precipitados en 
forma gelatinosa y así no presentan este tipo de problemas hasta su 
deshidratación a un estado sólido (Phoenix et al., 2000). 
 
 Tras la muerte de estos organismos, el silicio que acumulan pasará a 
formar parte de los restos orgánicos y en caso de depredación será 
asimilado por el eslabón inmediatamente superior, en este caso, las amebas 
testáceas, que en algunas ocasiones será eliminado y en otras utilizado para 
sus testas. 
 
 Por otra parte, se han encontrado bacterias (Bacillus mucilaginosus 
var. siliceous) en suelos y rocas capaces de producir la descomposición de 
minerales silicatados (Avakyan et al., 1986). Asimismo, se ha comprobado 
que estas mismas bacterias producen exopolisacáridos que, en presencia 
de metabolitos ácidos de bajo peso molecular, producen la degradación de 
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estos mismos materiales y la extracción de su sílice (Malinovskaya et al., 
1990). 
 
 Pero no solo se ha estudiado cómo las bacterias son capaces de 
descomponer los minerales silíceos, sino también cómo estas pueden ser 
silicificadas superficialmente gracias a la acción de soluciones silíceas. 
Según los investigadores que llevaron a cabo este estudio (Toporski et al., 
2002), la sílice es un excelente agente mineralizador ya que puede silicificar 
células bacterianas de forma extremadamente rápida, incluso veinticuatro 
horas después de exponerlas ante una solución rica en silicio. También 
puede preservar detalles de la estructura celular, en algunos casos hasta un 
alto grado, debido al pequeño tamaño molecular del ácido silícico. Además, 
esta sustancia es capaz de estimular el crecimiento bacteriano, no solo en 
medios ricos en nutrientes sino también en condiciones oligotróficas. Y 
aunque no está claro cómo los compuestos de sílice pueden constituir tal 
estímulo (Wainwright et al., 2003), este puede tener gran importancia para 
el establecimiento de la vida en ambientes aún por colonizar. 
 
 En otros estudios (Heinen, 1968), también sobre bacterias, se ha 
visto como algunas de ellas son capaces de absorber la sílice cuando esta es 
proporcionada en forma de gel o incluso en forma de cuarzo, aunque en 
este último caso la absorción tiene lugar con mayor dificultad que en el de 
la gel. Esta sílice es acumulada, en primer lugar, en las paredes celulares de 
las células bacterianas, para posteriormente ser transferida lentamente al 
interior de la célula. La sílice es así orgánicamente fijada en la pared y en el 
interior celular (Heinen, 1965). 
        
 Además, se ha observado cómo estos microbios colonizan 
rápidamente todos los restos orgánicos compuestos por sílice, de forma 
que el silicio no solo pasa de las bacterias a los restos orgánicos cuando 
estas mueren, sino que también puede ir en sentido inverso cuando las 
bacterias lo toman a partir de los restos orgánicos. Otra forma de flujo del 




ellas a sus depredadores, que en el caso del ecosistema que se desarrolla 
en los espeleotemas silíceos, estarán representados por las amebas 
testáceas.  
   
 Los hongos por su parte, al igual que las bacterias, también son 
capaces de fabricar ácidos orgánicos, entre los que destacan el ácido 
oxálico y el málico (Takao, 1965). Este tipo de sustancias, como se ha dicho 
anteriormente, producen la solubilidad de la sílice. Además, los hongos 
también son capaces tomar sílice a través del micelio (Holzapfel, 1951), 
aunque esta sustancia inorgánica debe ser transformada en compuestos 
orgánicos antes de ser absorbida por sus células (Ehrlich y Newman, 2009, 
2009). Según Wainwright (1997), los compuestos de sílice tienen la 
capacidad de activar el crecimiento fúngico. Este autor determina mediante 
la experimentación que tanto en un ambiente rico en nutrientes como en 
uno oligotrófico, la presencia de sílice, produce el crecimiento de los 
hongos. Para explicar este aumento de biomasa, propone dos formas 
diferentes de captar la energía: cogiéndola de los nutrientes absorbidos de 
la atmósfera por la propia sílice o usando la energía derivada del 
metabolismo de la misma para fijar el CO2 quimiosintéticamente.   
 
 Cuando los hongos mueren, la sílice que contienen también pasa a 
formar parte de los restos orgánicos y cuando estos se nutren a partir de 
restos orgánicos también absorben la sílice que puedan contener. El flujo 
del silicio también va en este caso desde los hongos a sus depredadores 
que en este ecosistema están representados una vez más por las amebas 
testáceas. 
 
 También los líquenes son capaces de producir la disolución de la 
sílice. Su ataque físico y químico es muy agresivo debido a la alta capacidad 
quelante de los ácidos que producen (Barker et al., 1997). En un estudio 
más detallado (Banfield et al., 1999) se hace una división de los líquenes en 
cuatro zonas: la zona más superficial o zona 1 que comprende la parte 
fotosintética del liquen o talo superior, y en la que se generan ácidos 
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liquénicos pero no se produce meteorización alguna; la zona 2 que 
comprende el talo inferior formado por hifas de hongos y bacterias, en la 
que se produce disgregación biofísica y meteorización directa debido a la 
interacción con los productos del liquen; la zona 3, en la que se produce 
una meteorización indirecta como consecuencia de la acción del liquen en 
las zonas más superficiales; y la zona 4 donde no tiene lugar ningún tipo de 
meteorización biótica.  
 
 Además de meteorizar la roca, los líquenes también toman el silicio 
para incorporarlo en la estructura de sus paredes celulares. Por ello, cuando 
mueren, este silicio formará parte del conjunto de restos orgánicos del 
ecosistema. 
 
 Dentro de este ecosistema hemos de destacar un tipo de algas que 
sí han sido típicamente incluidas en el ciclo del silicio, aunque solo en el de 
los océanos. Son las algas diatomeas que son consideradas las principales 
contribuyentes a la síntesis de sílice biogénica del mundo (Martin-Jézéquel 
et al., 2000). En este trabajo también juegan un papel fundamental, pero en 
este caso, dentro del ciclo local del silicio que se establece a escala de los 
espeleotemas.  
 
 El distintivo principal de este tipo de algas es su pared celular que 
está fuertemente impregnada de sílice (SiO2·nH2O), aunque también 
contiene materia orgánica que forma una delgada cubierta que rodea el 
frústulo y a veces lo recubre también internamente. El silicio que las 
diatomeas necesitan para sus frústulos es el segundo elemento químico 
más abundante de la naturaleza, sin embargo, forma parte de minerales 
relativamente insolubles y no está en su mayoría disponible para los 
organismos vivos. Las diatomeas son capaces de absorber los monómeros 
de silicio para construir sus propios esqueletos mediante la fabricación de 
polímeros como el ópalo (Kuznestov, 1975). La absorción de este silicio 
puede a veces ser tan eficiente que incluso se llegue a captar cantidades 




tradicionales (Round et al., 2000). Además, el ácido silícico no es absorbido 
de forma constante a lo largo del ciclo celular, sino que lo hace mucho más 
rápidamente durante la formación de las tecas. El silicio también se 
encuentra en el citoplasma y en algunos orgánulos, especialmente en las 
mitocondrias (Volcani, 1981) que están relacionadas con el aparato de 
depósito de sílice. Cada elemento de la pared celular se forma dentro de su 
propia vesícula, llamada vesícula de depósito de sílice. 
 
 El silicio es claramente necesario para las diatomeas ya que la sílice 
forma la mayor parte de sus paredes celulares, pero también está 
involucrado, de alguna forma, con varios procesos metabólicos. Por otra 
parte, hay evidencia de que la sílice está relacionada con su expresión 
génica (Okita y Volcani, 1980). En las diatomeas, las intrincadas estructuras 
silíceas de la pared celular se reproducen con fidelidad en cada generación, 
creando morfotipos únicos que son usados como criterios taxonómicos. El 
aumento de la absorción de este elemento tiene lugar cuando las células 
privadas del mismo, lo reponen gracias al máximo gradiente de 
concentración que se da cuando los depósitos de silicio intracelular están 
agotados (Martin-Jézéquel et al., 2000). Estos depósitos varían según las 
especies debido a los diferentes ritmos de absorción de ácido silícico y de 
incorporación de sílice en los frústulos. De esta forma, algunas especies de 
diatomeas pueden acumular grandes cantidades de silicio soluble, mientras 
que en otras, quizás la mayoría, los depósitos son más pequeños, ya que la 
absorción tiene lugar solo durante la síntesis de la pared celular (Chisholm 
et al., 1978). La cantidad de silicio absorbido, también depende del tamaño 
celular, las células más grandes de una especie, naturalmente, tienen más 
sílice que las más pequeñas debido al mayor tamaño físico de cada 
componente del frústulo (Martin-Jézéquel et al., 2000).  
 
 La energía para el metabolismo del silicio, por parte de las 
diatomeas, está más ligada a la respiración que a la fotosíntesis y por ello la 
absorción y depósito del mismo puede tener lugar en la oscuridad (Martin-
Jézéquel et al., 2000).  




 En 1961, Lewin demostró que la capa de materia orgánica alrededor 
de las diatomeas impide la disolución de la sílice. Además, un estudio 
posterior demuestra que las tasas de disolución del silicio son 
extremadamente bajas a menos que las diatomeas fuesen colonizadas por 
bacterias, o tratadas con proteasa para eliminar la cubierta orgánica (Bidle y 
Azam, 1999).  
 
 El éxito ecológico de las diatomeas debe ser debido, en parte, a su 
silicificada pared celular (Martin-Jézéquel et al., 2000) que les ofrece 
protección en general, e incluso, tal como se ha sugerido, capacidad de 
filtración de la radiación ultravioleta del Sol (Davidson, 1998). 
 
 Cuando las diatomeas mueren en el ecosistema que se desarrolla 
sobre los espeleotemas, sus frústulos pasan a formar parte de los restos 
orgánicos, y las diatomeas se retroalimentar de ellos para absorber la sílice 
que necesitan. Estos frústulos también pueden ser aprovechados una vez 
más por determinadas especies de amebas testáceas, en este caso, para la 
construcción de sus testas.   
 
 Las amebas testáceas son por su parte, uno de los organismos más 
relevantes para el ciclo del silicio en estos ambientes y representan el 
último eslabón trófico capaz de absorber y utilizar la sílice para formar sus 
propias estructuras. Tanto en el caso de que sus testas estén compuestas 
por idiosomas como por exosomas (restos minerales, de diatomeas o de 
otros organismos) la naturaleza de las mismas suele ser silícea, por lo que 
constituyen un elemento fundamental de este ciclo, tanto a la hora de 
tomar la sílice del medio como a la hora de devolverla. Son los principales 
depredadores que forman parte del ciclo del silicio y a ellas van a parar 
todo el silicio de sus presas, incluidas pequeñas especies de amebas 
testáceas. En sentido inverso, también podemos considerar que las 




disolverse poniendo la sílice a disposición del resto de los organismos que 
intervienen en el ciclo e incluso de ellas mismas.    
 
 Las plantas, aunque no viven directamente en el ecosistema que se 
forma en el espeleotema, también pueden absorber la sílice, a través de 
sus raíces, para formar estructuras propias de sostén. Los fitolitos son estas 
partículas minerales que precipitan en y entre las células de los tejidos 
vegetales vivos y que permanecen en los suelos después de la muerte y 
descomposición de las plantas. Su formación forma parte del ciclo del silicio 
ya que las raíces de las plantas absorben el agua del suelo que contiene 
sílice en forma disuelta y que es producto de la alteración de silicatos 
primarios o de la disolución del cuarzo de la roca madre. La solución es 
conducida a través de la savia bruta (xilema) hasta las hojas en donde es en 
su mayoría transpirada (Sangster, 1992) precipitando así la sílice por 
sobresaturación. Aunque todas las plantas contienen sílice, en algunas no 
se encuentra más que en pequeñas trazas y forma lo que se conoce como 
“sílice de constitución” interviniendo en el metabolismo general. Sin 
embargo, en otras está presente en cantidades significativas constituyendo 
la “sílice de interposición”. Esta forma se manifiesta por las acumulaciones 
minerales responsables tanto de la formación de un esqueleto superficial 
como de los depósitos intracelulares: los fitolitos (Ramírez et al., 2007). 
Debido a que los fitolitos permanecen en el suelo después de la muerte y 
descomposición de las plantas, este tipo de partículas silíceas pueden 
desplazarse como polvo en suspensión y redepositarse en diferentes 
lugares gracias a la acción del viento (Clarke, 2003). Este hecho junto con el 
arrastre que pueden experimentar por parte de las aguas superficiales, 
podrían explicar la aparición ocasional de fitolitos sobre los espeleotemas. 
 
 Por todo ello, se puede constatar que existen varias formas de 
interacción entre el silicio y la biosfera (Fig. 4.64), pudiendo ser el ciclo del 
silicio de vital importancia para muchos organismos inferiores y 
posiblemente superiores (Kuznetsov, 1975). El ciclo general del silicio que 
puede establecerse de una manera global, también pueden determinarse 
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localmente a nivel de los espeleotemas con ópalo. En él intervienen todos 
los organismos descritos anteriormente (bacterias, cianobacterias, hongos, 
líquenes, diatomeas, amebas testáceas, e incluso plantas, en forma de 
fitolitos) que toman la sílice directa o indirectamente del medio y la 
devuelven al mismo tras su muerte y descomposición.   
 
 Además de todos estos organismos que sí participan en el ciclo del 
silicio como piezas fundamentales, este tipo de ecosistemas también está 
constituido por otros elementos de mayor tamaño que, sin embargo, no 
son capaces de  aprovechar o absorber la sílice del medio, o al menos no se 
conoce que lo puedan hacer, aunque sí forman parte de la cadena trófica. 
  
 El silicio contenido en los restos orgánicos acumulados, de los 
diferentes organismos que poseen sílice, podrá ser nuevamente absorbido 


















































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































Fig. 4.44. Tipos de polen según su forma de liberación (modificada de 
Belmonte y Roure, 2013). 
 
Fig. 4.45. Polaridad del grano de polen (modificada de Belmonte y Roure, 
2013). 
 






































Fig. 4.47. Ornamentación de los granos de polen. A: visión superficial. B: 
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  En la literatura relacionada con espeleotemas con ópalo amorfo se 
reitera en la independencia entre el desarrollo de este tipo de formaciones 
y el clima de la región donde se presentan. Este tipo de espeleotemas ha 
sido previamente descrito en muy diferentes áreas geográfico climáticas: 
templado-húmedas (Norte de España y Portugal, Islas Azores, Reino Unido, 
Alemania, Polonia, República Checa, Suecia, Finlandia, Corea), tropicales 
(Brasil, Venezuela, Madagascar) y áridas (Sur de Australia, Argentina, 
Nigeria, Botswana, México, EEUU., etc.) (Willems et al., 1998, 2002; Twidale 
y Vidal Romaní, 2005; Vidal Romaní et al., 2010, 2013), además de en las 
zonas seleccionadas para este trabajo, pertenecientes al clima 
Mediterráneo (tipo continental pluvioestacional). En todas ellas se constata 
la presencia de estas formaciones, de lo que se deduce que el clima no es 
un factor determinante para su creación.  
  
 Sin embargo, su desarrollo se hace posible gracias a las 
características particulares en las que tiene lugar el depósito de este tipo de 
formaciones (humedad, pH, microorganismos y temperatura) descritas en 
el punto 2.3. de este estudio. Estas hacen de este medio un sistema 
independiente de las características climatológicas externas, solamente 
influenciado en parte por los aportes de agua de lluvia que llegan por 
escorrentía o infiltración.  
 
 Entre estas características, la presencia de humedad y de ácidos 
orgánicos son dos factores, biótico y abiótico respectivamente, 
fundamentales para que se produzca la disolución del cuarzo. 
 
 Las muestras estudiadas fueron recogidas preferentemente después 
de la época de las lluvias, como lo demuestra el hecho de que los restos 
orgánicos se hallan bien conservados y sin sufrir el proceso de 
encostramiento por el ópalo amorfo. En algunos casos, a partir de los 
restos orgánicos, se ha conseguido incluso la identificación de las especies 
presentes. Por el contrario, el sustrato del espeleotema, sobre 
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el que estos organismos se conservan, muestra restos de organismos 
que se hallan a veces muy encostrados. Se demuestra la conveniencia de 
realizar los muestreos en la época húmeda, o en un momento posterior 
a la finalización de la misma, con el objeto de poder identificar el mayor 
número de especímenes posibles. 
 
 Los ácidos orgánicos, por su parte, son producidos por el 
metabolismo de los microorganismos que habitan la cavidad y que en su 
conjunto forman un ecosistema muy estable, representado de forma 
sistemática, por el mismo tipo de grupos de organismos que, ordenados 
en igual secuencia, aparecen en todas las localidades estudiadas 
(cianobacterias – algas – líquenes – amebas – colémbolos – ácaros – 
hongos y bacterias). Todos ellos son grupos de organismos muy 
primitivos, la mayoría de origen precámbrico y paleozoico (Waggoner, 
1996; Speer, 1996; Taylor et al., 1995; Norton et al. 1988; Molero-
Baltanás, R. et al., 2004) que, a pesar de su alta tasa de mutación, han 
vivido durante millones de años sin perder las características 
fundamentales de su grupo taxonómico y con una distribución 
geográfica muy amplia. Esta gran capacidad de cambio los hace hábiles 
para sobrevivir en una gran diversidad de ambientes (Herrero, A. 2007; 
Round et al., 2000), además de la producción de formas de resistencia, 
en respuesta al estrés ambiental: esporas (Tortora et al., 2007), cubiertas 
protectoras de sílice, testas, tecas, asociaciones simbióticas (Chaparro de 
Valencia y Aguirre, 2002), ornamentación en huevos (Kucerova y 
Stejskal, 2009), etc. Todo ello son ventajas a la hora de adaptarse a 
cualquier tipo de ambiente, permitiendo la bioconstrucción de 
espeleotemas con ópalo allí donde existan rocas en cuya composición 
aparezca la sílice y que presenten un grado de humedad relativamente 
constante a lo largo del año. 
 
 En cuanto a la temperatura, es otro factor que influye en la 
velocidad de disolución y precipitación de la sílice (Caldcleugh, 1826; 
Brady y Walther, 1990; Bennett, 1991; Yee et al., 2003), pero al 
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encontrarnos en medios parcialmente cerrados y aislados del exterior, la 
oscilación térmica a lo largo del año es muy pequeña proporcionando 
una estabilidad que no producirá cambios significativos en la 
precipitación de los espeleotemas.  
  
 En relación con la temperatura, otros artículos (Vidal Romaní, 
1983; Vidal Romaní et al., 1984, 2003, 2007, 2010a, 2010b, 2013; 
Sanjurjo et al., 2006, 2007) que describen el proceso de formación de los 
espeleotemas con ópalo, determinan necesaria una fase de evaporación 
en la que se sobresatura la sílice y precipita este mineral amorfo, para lo 
cual sí sería necesario un aumento de temperatura o al menos una 
disminución en los aportes de agua que concentrarían la disolución de 
sílice.   
 
 En conclusión, la formación de espeleotemas con ópalo es 
prácticamente independiente del clima de la región en la que se 
encuentre la cavidad. Solamente, y como requisitos indispensables, son 
necesarias la existencia de humedad de una forma relativamente estable 
a lo largo del año y la presencia de microorganismos, que faciliten la 
bioconstrucción del espeleotema. 
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 Del trabajo global realizado en esta tesis a partir de diferentes 
estudios parciales de los espeleotemas silíceos, se obtienen resultados muy 
completos acerca de diversos aspectos tales como: ambientes y 
condiciones en los que precipitan, génesis, microestructura, clasificación 
mineralógica y morfogenética, contenido biológico, relaciones tróficas y 
ciclo del silicio.    
 
 La precipitación de espeleotemas con ópalo es más frecuente en 
unos ambientes que en otros, siendo mejor conocidos en granitos. Existen 
trabajos previos referidos a granitos (Vidal Romaní, 1983; Vidal Romaní et 
al., 1984; 2005; 2007; 2010a; 2010b; 2013; Webb y Finlayson, 1984; 1987; 
Willems et al., 2002; Sanjurjo et al., 2006; Sanjurjo y Vidal Romaní, 2011), a 
gneises (Caldcleugh, 1826; Weliange y Jayasinghe, 2010), a areniscas y 
cuarcitas (Wray, 1997; 1999; 2003; Aubrecht et al., 2008; Galán y Vera, 
2011) y a basaltos (Anderson, 1930; Bustillo et al., 2010). Sin embargo, en 
este trabajo se ha ampliado el tipo de rocas que contienen estos depósitos 
silíceos, y en la actualidad podemos decir que son frecuentes en una gran 
variedad de rocas, desde sedimentarias (areniscas y cuarcitas), 
metamórficas (gneises, metavulcanitas ácidas, etc.), volcánicas (riolitas, 
dacitas, basaltos), hasta las propiamente plutónicas (granodiorita, 
cuarzodiorita, etc.). Aunque se pueden desarrollar espeleotemas con ópalo 
siempre que la roca de partida contenga sílice, estos son más abundantes 
cuanto más elevado sea el contenido en silicio de la roca original. Por ello, 
en cuevas desarrolladas en rocas básicas (gabros, dioritas, peridotitas y 
basaltos), los espeleotemas con ópalo amorfo son menos comunes. 
 
Hasta el momento los muestreos realizados para la búsqueda de 
espeleotemas silíceos habían tenido lugar en medios sedimentarios en el 
interior de cavidades bien desarrolladas como: cuevas asociadas a planos 
de fractura o a campos bloques, tafoni y tubos volcánicos. Aunque los tipos 
de afloramientos idóneos para la localización de espeleotemas con ópalo  
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sean los referidos anteriormente, uno de los objetivos de este trabajo ha 
sido el de muestrear la zona del SW de España, en la que hasta ahora no se 
había buscado este tipo de formaciones y donde el sustrato rocoso está 
muy alterado siendo muy poco frecuentes los casos de afloramientos 
rocosos en superficie. Por ello, en algunas de las localidades de muestreo 
ha sido complicada la localización de cualquiera de los cuatro principales 
tipos de afloramientos y en su lugar, se ha tenido que buscar en otro tipo 
de farallones rocosos, que a veces cumplían escasamente con las 
condiciones propicias para la formación de espeleotemas con ópalo. Por el 
tipo de afloramientos, se hace necesario puntualizar que en el caso de las 
formaciones que aquí se describen, el prefijo “espeleo” no implica una 
forzosa relación con depósitos formados en cavidades cerradas, ya que han 
sido encontrados en una gran variedad de situaciones, tanto al descubierto 
como en zonas parcialmente protegidas. También en trabajos anteriores se 
realiza esta puntualización (Vidal Romaní, 1984) para otras zonas de 
estudio. De hecho, los afloramientos muestreados en este trabajo no 
corresponden en ningún caso a cavidades sensu stricto, sino que 
corresponden, en su mayor parte, con espacios situados en la parte inferior 
de bolos graníticos, donde el agua llega mediante infiltración a través de la 
roca, y en los que, a veces, pueden precipitar variadas formaciones de tipo 
espeleotémico. En algunas ocasiones, las muestras provienen de otros tipos 
de rocas ácidas, de origen volcánico o metamórfico, en las que los 
espeleotemas se desarrollan aprovechando el bandeado metamórfico, las 
superficies de estratificación de materiales volcanosedimentarios e incluso 
las pequeñas fisuras de la roca. 
 
 Aunque la formación de espeleotemas pueda tener lugar en 
diferentes ambientes siempre que haya disponibilidad de silicio, se ha 
supuesto que otros factores también debían de influir en ello y, por tanto, 
se han observado unas condiciones mínimas para la precipitación. Estas son 
relativas a la humedad, al pH, a la presencia de microorganismos y a la 
temperatura. De estos factores, hay dos que en este trabajo se consideran 
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fundamentales: la humedad y la colonización de los espeleotemas por 
parte de microorganismos. Es fundamental que sobre la roca en la que se 
desarrollan los espeleotemas exista un flujo lento de agua, que puede 
proceder directamente de la escorrentía superficial o de la infiltración a 
través de las discontinuidades abiertas en la propia roca. Este agua junto 
con la acción de los ácidos orgánicos metabólicamente producidos 
provocan la disolución de los minerales de cuarzo o de otros silicatos, 
iniciándose así el proceso de formación de los espeleotemas silíceos. El pH, 
sin embargo, es considerado en este trabajo como un factor menos 
influyente, porque si bien contribuye en la disolución del cuarzo, la 
aparición de este tipo de espeleotemas en diferentes litologías confirma 
que no es un elemento que pueda llegar a impedir el desarrollo de los 
mismos. En cuanto a la temperatura, ya en la bibliografía anterior se 
vislumbraba que tampoco era un factor que limitara el crecimiento de los 
espeleotemas silíceos (Vidal Romaní et al., 2010a) y en efecto, en este 
estudio se corrobora la independencia de la formación de estos depósitos y 
el clima, al elegir como área de estudio, una zona del suroeste de España, 
con un clima diferente al de las regiones hasta ahora seleccionadas, y que 
ha demostrado ser muy prometedora como lo demuestran los resultados 
obtenidos y que constituyen el objeto de esta tesis doctoral.  
 
 Bajo estas condiciones de precipitación, ocurren una serie de 
fenómenos que ordenados cronológicamente delimitan las fases de 
formación de los espeleotemas silíceos. Hasta el momento, los estudios 
realizados sobre estas formaciones habían usado, en el mejor de los casos, 
el microscopio electrónico de barrido (MEB), que ofrece grandes ventajas 
por el extraordinario grado de detalle con el que se pueden observar las 
muestras; sin embargo, tiene el inconveniente de que se pierde una parte 
valiosa de la información, que es el color. Así, algunos autores (Fernández 
et al., 2000; Vidal Romaní y Vaqueiro, 2007) habían determinado como fase 
inicial de la formación de los espeleotemas, la acumulación de clastos de 
ópalo, formados por rotura mecánica al deshidratarse el gel de sílice. En 
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este trabajo, por primera vez, se ha hecho una observación previa y general 
de las muestras, a través del estereomicroscopio para localizar los puntos 
de mayor interés para su examen posterior al MEB. Gracias a ello, se ha 
podido determinar, además, la naturaleza poliminerálica del núcleo inicial 
que conforma el espeleotema. El agua infiltrada a través de las rocas fluye a 
una velocidad muy baja a través del sistema fisural de las mismas, 
arrastrando toda clase de granos detríticos poliminerales, producto de la 
meteorización de las mismas. Estos granos terminan siendo depositados en 
las paredes, suelo o techo de la cavidad para formar acumulaciones 
detríticas de textura porosa (Vidal-Romaní et al., 2013).  
 
 Sobre estos espeleotemas primarios, formados en la primera fase, 
tiene lugar una segunda fase, en la que el espeleotema es colonizado por 
microorganismos, a la que sucederá una tercera, en la que estos últimos 
inducen la disolución y precipitación de la sílice. Estas dos fases, segunda y 
tercera, aunque inicialmente una desencadena la otra, posteriormente se 
retroalimentan en etapas sucesivas a lo largo del tiempo. Es decir, aunque 
los microorganismos son los que, en origen, propician la disolución de la 
sílice (Malinovskaya et al., 1990; Takao, 1965; Barker et al., 1997), cuando 
esta re-precipita como ópalo-A, también favorece a su vez para el 
desarrollo de estos seres vivos (Wainwright et al., 2003; Wainwright, 1997; 
Kuznestov, 1975). Además, cuando el agua contenida en el hidrogel de 
sílice se evapora produciendo la precipitación del ópalo, puede dejar 
sepultadas, y así fosilizadas, muchas formas de vida que pasarán a formar 
parte de la matriz sedimentaria del espeleotema. Todos estos factores 
justifican el nombre de bioespeleotemas (Vidal Romaní et al., 2010b; 2013) 
dado a este tipo de depósitos y con ello se explica el origen parcialmente 
biogenético de los mismos, pudiendo ser considerados como sistemas 
geobiológicos. En la cuarta y última fase, que no siempre se observa, se 
producen nuevas especies minerales autigénicas (triquitos), que a modo de 
penacho (Vidal-Romaní et al., 2013) y con un alto grado de idiomorfismo, 
precipitan en el extremo final de algunos de los espeleotemas. 




 Entre estos minerales, se ha de destacar que en las observaciones 
realizadas al MEB, durante esta investigación, no ha sido muy frecuente el 
hallazgo de triquitos y cuando esto ha ocurrido, las especies encontradas 
casi nunca han correspondido con las más habituales en anteriores 
trabajos, en los que el yeso es la forma predominante. Por el contrario, se 
han podido examinar ejemplares de calcita (CaCO3) y de otro mineral, 
probablemente oxalato cálcico o plumboaragonito, cuya composición 
elemental, determinada mediante Rayos X Retrodispersados, es la formada 
por oxígeno, calcio y carbono fundamentalmente, aunque con una pequeña 
cantidad de plomo. Esta composición y su morfología, ambos presentan 
una simetría cristalina similar, han hecho plantear la disyuntiva, a la hora de 
su determinación, entre el oxalato cálcico (CaC2O4) y el plumboaragonito 
((Ca,Pb)CO3). En la literatura revisada se han encontrado referencias 
(Ehrlich y Newman, 2009) al oxalato cálcico como compuesto formado en la 
descomposición de restos orgánicos por parte de  bacterias, hongos y 
líquenes. Esta sustancia al igual que otros ácidos orgánicos es capaz de 
romper el cuarzo y la sílice, y puede observarse cristalizada en relación a 
hongos (Lapeyrie et al., 1987; Gadd, 2007). Sin embargo, el oxalato cálcico 
forma cristales casi idénticos a los encontrados en este estudio pero dentro 
del sistema tetragonal y los cristales observados pertenecen al sistema 
rómbico. Esta diferencia, junto con la pequeña cantidad de plomo que 
aparece en el análisis de rayos X, ha hecho pensar finalmente en que se 
trata de cristales de plumboaragonito, descartando así la posibilidad de un 
origen biosintético para estos minerales. 
 
 Otras dificultades, a las que esta investigación se ha tenido que 
enfrentar, son por ejemplo las relacionadas con la observación de unas 
acumulaciones de pequeñas esferas regulares de diferentes tamaños. Otros 
autores anteriores (Fernández et al., 2000) determinaron que este tipo de 
aglomerados podían ser causados por la precipitación directa de sílice 
amorfa a partir de microorganismos (bacterias) y a ellos se refirieron con el 
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nombre de oolitos de ópalo. Tras un examen bibliográfico relativo, por una 
parte, a recubrimientos de ópalo sobre bacterias y, por otra, a precipitados 
de ópalo inorgánico, en esta investigación se ha podido diferenciar entre 
dos tipos de esferas con morfologías similares: las que superan claramente 
al micrómetro, de las que además, algunas presentan morfologías propias 
de bacterias (Westall et al., 1995; Konhauser et al., 2001; Jones et al., 2004; 
Schinteie et al., 2007) y que en este trabajo han sido consideradas como 
tales; y las que tienen tamaños que varían desde los 100 nanómetros y el 
micrómetro, que finalmente se han conseguido identificar, gracias a la 
bibliografía consultada (Jones et al., 1964; Sanders, 1964; Segnit, 1970; 
Webb y Finlayson, 1987; Páez, 1991; Kröger et al., 1999; Konhauser et al., 
2001; Smith et al., 2003; Cortés, 2005; Schinteie et al., 2007), como el 
modo natural de precipitar el ópalo amorfo, en forma de nanosferas y 
microsferas.    
 
 Otro aspecto fundamental como es la clasificación morfogenética de 
los espeleotemas, ha sido acometido desde este trabajo con la intención de 
integrar la mayor parte de los términos ya existentes para este tipo de 
formaciones (Vidal Romaní y Vilaplana, 1984; Vidal Romaní et al., 2003; 
2010a; 2013; Vidal Romaní y Sanjurjo, 2005; Sanjurjo et al., 2006; 2007)  e 
incluso tratando de hacer uso de términos ya existentes para otros tipos de 
espeleotemas (Hill y Forti, 1995; 1997). Como esquema básico de 
clasificación se ha usado el propuesto por Guimarães (1966) para 
espeleotemas calcíticos, en el que las formaciones se ordenan, de acuerdo 
con su génesis, en tres tipos de depósitos: por circulación de agua, por 
exudación o por estancamiento. Sobre esta distribución se han ido 
añadiendo todos los tipos de espeleotemas observados en las muestras y 
algunos de la literatura previa. En todo este proceso de clasificación se han 
evitado términos que tradicionalmente se han venido usando para este tipo 
de espeleotemas, como coraloides, champiñones o espeleotemas 
arriñonados (Aubrecht et al., 2008); por tratarse de expresiones que aluden 
a su morfología pero que obvian por completo su génesis. 




 Otra parte importante de esta tesis ha sido el extenso capítulo 
dedicado al estudio del microecosistema que habita y bioconstruye los 
espeleotemas silíceos. En él se han podido determinar organismos 
pertenecientes a los dominios Bacteria y Eucarya del actual sistema de 
clasificación de Woese (1990), basado en las relaciones filogenéticas. 
Algunos de estos organismos aparecen en la literatura previa, aunque su 
identificación no es del todo precisa. En trabajos recientes (Vidal Romaní et 
al., 2013) se presenta, por primera vez, un grupo de organismos muy 
frecuentes en estos medios, los colémbolos, y se llega a la identificación de 
algunas especies de amebas testáceas (González et al., 2013). Actualmente, 
gracias a esta investigación, se han clasificado, incluso a nivel de especie, la 
mayor parte de las amebas testáceas, diatomeas y colémbolos que 
aparecen en las muestras. Asimismo, se han identificado, hasta donde las 
características observables, al estereomicroscopio o al MEB lo han 
permitido, otro extenso grupo de organismos constituido por bacterias, 
cianobacterias, algas, hongos, líquenes y ácaros. 
  
 Todos estos organismos son autóctonos, es decir viven y se 
desarrollan sobre los espeleotemas, sin embargo, existen algunos 
elementos orgánicos, pólenes y fitolitos, que son productos de la actividad 
vital de otros seres vivos y que se encuentran sobre los espeleotemas 
porque han sido transportados hasta allí por la acción del viento o de las 
aguas superficiales. De ellos, el grupo de los pólenes ha podido ser 
determinado hasta la categoría taxonómica de especie. Además, existe otra 
clase de organismos que suelen utilizar este tipo de medios para la puesta 
de sus huevos, por esa razón se han identificado algunos huevos y escamas 
de lepidópteros, y cáscaras de huevos de gekónidos empezando a ser 
recubiertas por ópalo.  
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 Durante el trabajo de identificación de estos restos orgánicos, han 
aparecido diversas dificultades entre las que podemos resaltar las 
relacionadas con unos grupos de cavidades, construidas por ácaros, unas 
junto a otras, a modo de celdas de panal, sobre espeleotemas primarios de 
textura arenosa, tipo flowstone con microgours y espeleotemas cilíndricos 
asociados. Estos nichos presentan una especie de tapadera con un reborde 
circundante protector elaborado mediante la mezcla de hilos de seda y 
granos de arena. Dentro de algunos de ellos se ha podido observar la 
presencia de mudas (ecdisis) de ácaros en diversos estadios o instar. Los 
ácaros de la familia Rhagidiidae pueden segregar hilos de seda, algo no muy 
frecuente en la mayoría de ellos, y hacer nidos en el suelo para sus mudas; 
sin embargo, los restos que aquí aparecen presentan una única uña por lo 
que se ha tenido que descartar esta opción, ya que los individuos 
pertenecientes a esta familia no cumplen con esta característica. En la 
búsqueda de otros tipos de ácaros que solo presenten una uña, y en 
bibliografía no muy reciente (Evans et al., 1961), se ha encontrado el 
género Eutrombidium, en el que algunas de sus especies cumplen con esta 
característica. Además, también es sabido que algunos organismos de este 
género pueden construir cavidades en el suelo para realizar la puesta o 
para llevar a cabo sus mudas. El desarrollo de determinados instar, en el 
ciclo de vida de algunas especies, tiene lugar en el interior del suelo. La 
hembra adulta pone sus huevos en oquedades y allí se desarrolla la 
prelarva, y posteriormente también lo harán dos de los estados ninfales, la 
deuteroninfa y la tritoninfa (Fig. 4.27) (Evans et al., 1961 y Evans, 1992).  
Aunque, lamentablemente, no ha sido posible determinar con más 
precisión estos ácaros, de llamativas nidadas, se ha de resaltar la 
importancia del hallazgo de estos nichos. Normalmente se pueden 
observar ácaros o restos de ellos sobre los espeleotemas, pero en este caso 
es la primera vez que se descubre que un tipo de organismos, de entre 
todos los que habitan este microecosistema (bacterias, amebas, algas, 
hongos, líquenes, colémbolos, etc.) construye una serie de receptáculos, 
horadando los propios espeleotemas. Hay pues una gran diferencia en 
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cómo se utiliza el espacio en estos depósitos silíceos, la mayor parte de 
ellos viven sobre la superficie, muchas veces aprovechando las pequeñas 
oquedades que esta ofrece; otros, como las amebas testáceas, desarrollan 
su vida moviéndose por la superficie del espeleotema, aprovechando el 
movimiento lento del agua, o enquistándose en épocas secas; y algunos 
ácaros, como los aquí descritos, pueden excavar nichos para completar sus 
ciclos vitales.   
 
 Otro tipo de dificultad hallada en el trabajo de identificación de 
especies ha sido la que concierne a la identificación de los colémbolos. En 
este caso, el mayor inconveniente ha residido en el mal estado de 
conservación de los especímenes encontrados, agravado por el proceso de 
desecación previa al que se han sometido las muestras para la observación 
de los espeleotemas al MEB. Sin embargo, aún contando con este grado de 
dificultad, se han podido determinar la familia y la especie más común en 
las muestras estudiadas. Este tipo de organismos, de características 
troglomorfas, no soportan bien la falta de humedad y de ahí que se 
refugien en medios cavernosos o bajo las rocas, en contacto con la 
humedad del suelo. Por ello, son unos de los seres típicos de los 
ecosistemas que se asientan sobre los espeleotemas silíceos.  
 
 Dentro de este mismo capítulo dedicado al microecosistema, 
también se ha conseguido, en primer lugar, agrupar a los organismos en 
tres grandes grupos, según su forma de obtener la energía (productores, 
consumidores y descomponedores) y en segundo lugar, establecer el tipo 
de relaciones que se configuran dentro del ecosistema, gracias a lo cual se 
ha podido diseñar un modelo de red trófica con los organismos que se 
desarrollan en los espeleotemas silíceos. 
 
 Es durante el diseño de la red trófica cuando surge la necesidad de 
establecer no solo la relación entre los diferentes organismos, sino  
también entre estos y el medio inorgánico que los sostiene, pero que a su 
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vez, estos bioconstruyen. Se establece así, de forma original, un ciclo local 
del silicio dentro de estos ambientes, que formará parte del ciclo global del 
silicio.   
 
 Para terminar, es importante resaltar que del estudio parcial de cada 
uno de estos aspectos por separado, pero tratado desde un punto de vista 
global, surgen determinadas propiedades emergentes como son la 
bioconstrucción de los espeleotemas, la red trófica o el ciclo biogeoquímico 
del silício, que permiten considerar a este tipo de espeleotemas como 
sistemas geobiológicos. La originalidad de este enfoque puede ser 
considerada como la mayor contribución de esta tesis, al estudio de este 
tipo de formaciones, ya que es el primer trabajo global que pone de 
manifiesto la relación directa entre la vida microscópica y la formación de 
estos depósitos. La geobiología, por otra parte, permite establecer 
conexiones entre lo orgánico y lo puramente inorgánico, trasladándonos a 
un tipo de vida primigenia, probablemente muy estable a lo largo de la 
historia de la Tierra. Este tipo de ecosistemas rudimentarios y su relación 
con dos elementos básicos, agua y silicio, han llevado a plantear, hasta 
ahora solo a modo de hipótesis (Anexo I), la posibilidad de que más allá de 
nuestro planeta puedan existir ambientes similares, protegidos en 




















 Tras el examen detallado de los espeleotemas silíceos, objeto de 
este estudio, durante su muestreo y posteriormente en el laboratorio 
mediante estereomicroscopio y microscopio electrónico de barrido, y 
después de un análisis bibliográfico exhaustivo, que ha permitido dar 
respuesta a multitud de observaciones e interrogantes sobre las muestras, 
se ha podido llegar a las siguientes conclusiones: 
 
 
• El desarrollo de espeleotemas silíceos, aún siendo más común en 
granitos y granitoides, en general, podrá tener lugar en cualquier 
tipo de roca (sedimentaria, ígnea o metamórfica), siempre que esta 
contenga una elevada proporción de sílice disponible, siendo más 
frecuente cuanto más elevado sea el contenido en silicio de la roca 
original. 
 
• Pese a que los medios sedimentarios tradicionalmente considerados 
en la literatura como ideales para el desarrollo de espeleotemas 
silíceos son las grandes cuevas, estos depósitos también pueden 
asociarse a cualquier tipo de fisura o hueco de dimensiones muy 
variadas. El único requisito esencial es su protección de la acción 
directa de la lluvia. Por ello, pueden depositarse en 
discontinuidades rocosas (fracturas y diaclasas), la base de bolos 
graníticos y tafoni; pero también, las superficies de esquistosidad, 
en materiales metamórficos y  las de estratificación, en 
volcanosedimentarios 
 
• Para que se produzca el depósito de espeleotemas silíceos es 
fundamental que exista, sobre la roca en la que estos se desarrollan, 
circulación de agua a muy baja velocidad (trickles), que puede 
proceder directamente de la escorrentía superficial o de la 
infiltración a través de las discontinuidades abiertas en el macizo 
rocoso. 
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• La capacidad de disolución del agua, bajo las condiciones físico-
químicas en las que se producen los espeleotemas silíceos, no es 
suficiente para disolver la sílice contenida en los minerales de 
cuarzo u otros silicatos de la roca. Para ello, es imprescindible 
conjuntamente la acción biológica de los microorganismos que 
colonizan la cavidad. 
 
• Los espeleotemas silíceos tienen un desarrollo parcialmente 
biogenético, ya que los microorganismos están ampliamente 
involucrados en su formación: de una parte, como responsables 
de la producción de los ácidos orgánicos; de otra, como 
productores del azufre, que unido al calcio, podrá acabar 
formando triquitos de yeso; y, por último, como formadores de 
una pequeña proporción de la matriz sedimentaria, cuando sus 
restos son sepultados por ópalo y pasan a formar parte de la 
estructura de estos depósitos. Esto justifica el que, en este 
trabajo, los espeleotemas silíceos sean considerados como 
sistemas geobiológicos y el uso del término “bioespeleotemas”. 
 
• El clima no parece ser un factor determinante en la formación de 
espeleotemas silíceos, mientras en la roca exista una mínima 
proporción de humedad. Este estudio corrobora la 
independencia de la formación de estos depósitos y el clima, al 
elegir como área de estudio, una zona del suroeste de España, 
con un clima diferente al de las variadas regiones hasta ahora 
seleccionadas. 
 
• Gracias al uso del estereomicroscopio se ha podido descubrir la 
naturaleza polimineral de los espeleotemas primarios, lo que 
permite rectificar la interpretación previa a esta Tesis Doctoral, 
de que las acumulaciones granulares que forman los 
espeleotemas están constituidas por clastos de ópalo amorfo, 





• En la observación al MEB de las partículas que componen los 
espeleotemas silíceos, se ha podido diferenciar una textura 
granular formada por esferas de ópalo cuyas dimensiones varían 
desde 100 nanómetros (nanosferas) hasta el micrómetro 
(microsferas) y que constituyen el modo natural de precipitar el 
ópalo amorfo a partir de las microcoladas de hidrogel generadas 
durante las etapas de circulación de agua en el sistema 
pseudokárstico. 
 
• Se ha constatado la existencia de una amplia variedad 
morfológica y dimensional de espeleotemas silíceos que se han 
clasificado en base a criterios morfogenéticos, evitando el uso de 
nomenclatura estrictamente morfológica. En este sentido, se ha 
hecho una primera estructuración en tres grandes grupos de 
espeleotemas producidos por: circulación, evaporación o 
estancamiento de agua.  
 
• Dentro del grupo de espeleotemas formado por evaporación o 
exudación del agua, se distingue un tipo característico de 
depósitos, los falsos gours o antigours, de apariencia similar a los 
gours, pero que presentan contornos muy sinuosos y que se 
pueden asociar a cualquier parte de la cavidad (techo, pared o 
suelo), lo que demuestra que el factor gravedad no influye en su 
formación, quedando desplazado por otras tensiones menores: 
adherencia, capilaridad, etc. 
  
• Lo mismo cabe deducir para el caso de otros espeleotemas de 
morfología cilíndrica, que crecen indistintamente en dirección 
gravitatoria y antigravitatoria relacionados con el movimiento 
capilar del agua y, nunca o excepcionalmente, con el proceso de 
goteo producido por la gravedad. 
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• El ecosistema que se establece en los espeleotemas silíceos está 
formado por microorganismos pertenecientes a los Dominios 
Bacteria y Eucarya del actual sistema de clasificación natural, 
basado en las relaciones filogenéticas, de Woese (1990). Entre 
ellos, cabe destacar la presencia de: bacterias, cianobacterias, 
amebas testáceas, diatomeas, hongos, líquenes, ácaros y 
colémbolos; además de restos orgánicos propios de la actividad 
vital de otros organismos tales como plantas (polen y fitolitos), 
lepidópteros (huevos y escamas) y gekónidos (huevos).   
 
• A partir de conocimientos previamente descritos en la literatura, 
se ha conseguido agrupar a los organismos, que se desarrollan en 
los espeleotemas silíceos, en tres grandes grupos según su forma 
de obtener energía (productores, consumidores y 
descomponedores), a partir de los cuales, se han establecido el 
tipo de relaciones que se configuran entre ellos para finalmente 
diseñar un modelo de red trófica común. 
 
• El silicio describe un recorrido en el que parte de los minerales de 
la roca es disuelto y forma un hidrogel, que podrá activar el 
crecimiento de algunos microorganismos o pasar a ser utilizado, 
por otros, para formar cubiertas protectoras. Después de la 
muerte de estos, el silicio contenido en algunas de sus 
estructuras, pasará a formar parte de los espeleotemas, 
quedando fosilizado por el ópalo. De esta forma, el silicio parte 
del sistema inorgánico para pasar al orgánico, y viceversa, 
conformando un ciclo biogeoquímico local, del ciclo global del 
silicio. 
 
• Por las conexiones que se establecen entre lo orgánico y lo 
puramente inorgánico, consideramos los espeleotemas silíceos 
como sistemas geobiológicos en los que predomina un tipo de 
vida primigenia, probablemente muy estable a lo largo de la 




relación con dos elementos básicos, agua y silicio, abre una 
puerta a pensar en la posibilidad de que más allá de nuestro 
planeta puedan existir ambientes similares, protegidos en 
cavidades, frente a la intensa radiación cósmica y solar. 
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SILICIO: UN ELEMENTO INDISPENSABLE 
PARA MICROECOSISTEMAS EN LA TIERRA Y 







El silicio es el elemento químico fundamental en los espeleotemas 
estudiados en este trabajo de Tesis y es el que hace posible el desarrollo de 
este sistema geobiológico formado por los propios depósitos silíceos, el 
conjunto de microorganismos que estos albergan y las relaciones que se 
establecen entre todos los componentes de este microecosistema. 
  
Este elemento, en forma hidratada (SiO2·nH2O), forma un 
mineraloide denominado sílice amorfa, que puede precipitar en forma de 
ópalo. Este compuesto es responsable de la construcción de buena parte 
de los espeleotemas desarrollados sobre aquellas rocas, principalmente 
ígneas, pero también sedimentarias (cuarcitas y areniscas) y metamórficas 
(gneises, metavulcanitas ácidas, etc.), que contienen un porcentaje de sílice 
disponible suficiente como para su disolución y posterior precipitación, 
dando lugar a este tipo de depósitos silíceos.  
 
 Además, puede ser transferido y alterado biológicamente, y es 
capaz de influir en los sistemas microbianos así como en el resto de 
organismos (Krumbein y Werner, 1983). Por esta y otras razones (ver 
capítulo 4 de este trabajo de tesis) es la base fundamental del ciclo local del 
silicio, que se establece en las cavidades donde tiene lugar el desarrollo de 
estas formaciones. En este ciclo, el silicio describe un recorrido en el que 
pasa de formar parte de los minerales de la roca a ser disuelto gracias a la 
acción de ácidos orgánicos metabólicamente producidos y formar un gel de 
sílice que, o bien podrá precipitar en finas capas construyendo el 
espeleotema o bien podrá pasar a ser utilizado por los microorganismos 
con diferentes finalidades, principalmente protectoras. Después de la 
muerte de estos organismos, el silicio contenido en algunas de sus 
estructuras pasará a formar parte de los espeleotemas, quedando 
fosilizado entre las diferentes capas de ópalo que precipitan para dar lugar 
a estas formaciones silíceas. El ópalo, así depositado, podrá ser 
nuevamente disuelto para volver a precipitar formando nuevas capas de 
este mismo material. De esta forma, el silicio parte del sistema inorgánico 
para pasar al orgánico, y viceversa, conformando un pequeño ciclo local, 
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del ciclo global del silicio, en medios terrestres de agua dulce y a 
temperatura ambiente. 
 
 Estas interacciones a nivel químico, entre organismos y medio, 
estudiadas desde un enfoque holístico, permiten considerar a todo el 
conjunto como un sistema geobiológico (Baas-Becking, 1934; Knoll et al., 
2012) en el que se pondrán de manifiesto determinadas propiedades 
emergentes que estarían ausentes en el estudio de las partes por separado 
(Lovelock, 1979). Una de estas propiedades es el hecho de que el silicio 
describa un ciclo biogeoquímico local en estos microambientes, lo cual es 
descrito por primera vez en este trabajo, precisamente gracias a este 
enfoque global.   
 
Además, a nivel biológico, la sílice es fundamental para el desarrollo 
de muchos microorganismos. Algunos de ellos la necesitan para su 
nutrición ya que esta es capaz de estimular el crecimiento bacteriano o 
fúngico (Wainwright et al., 1997, 2003); otros la usan en la construcción de 
estructuras protectoras, tales como testas o frústulos (Clarke, 2003; Kröger 
et al., 1999); incluso, en el caso de algunas cianobacterias, se ha podido 
comprobar cómo colonias enteras han quedado cubiertas por una capa de 
sílice de varias micras de grosor (Konhauser et al., 2001), de la que algunos 
autores (Phoenix et al., 2000) piensan que no solo es capaz de permitir la 
actividad fotosintética, sino que además, podría jugar un papel importante 
en la supervivencia y protección de estos microorganismos frente a la 
radiación solar de alta intensidad.  
 
Todas estas cualidades, que convierten a este sistema 
aparentemente inhóspito en un modelo habitable, podrían ser 
potencialmente extrapolados tanto al ambiente en el que se produjo 
el origen de la vida en la Tierra, como a otros medios fuera del ámbito 
terrestre. En los que si se cumplieron, o cumplen actualmente, una serie de 
condicionantes análogos a los que en la Tierra permiten el desarrollo de 




vida en la Tierra primitiva o trasladarían la posibilidad de vida, actual o 
pretérita, a otros planetas o satélites del Sistema Solar. 
 
Actualmente, podemos considerar en la Tierra una serie de hábitats, 
que por sus características extremas en unos casos, o protegidas en otros,  
son de gran interés para la ciencia a la hora de estudiar medios análogos a 
los posibles ambientes en los que podríamos encontrar vida fuera de 
nuestro planeta. Estos lugares se pueden clasificar en dos tipos 
fundamentalmente: medios que presentan una cierta protección frente a la 
radiación (cuevas en sentido estricto, aleros rocosos protegidos, grietas, 
tubos volcánicos y medios endolíticos) y medios, aparentemente 
inhóspitos, que pueden albergar vida de tipo extremófilo (fuentes termales, 
lagos subglaciales, medios hiperácidos, etc.). 
 
Fuera de la Tierra, los lugares que presentan un mayor interés a la 
hora de buscar vida, actual o pasada, son en general todos los planetas y 
satélites sólidos del Sistema Solar, pero en particular aquellos que 
presentan unas características más similares a determinadas zonas de la 
Tierra, en las que sabemos de la existencia de vida, como son los planetas 
Marte y Venus, y los satélites de Júpiter y Saturno respectivamente, Europa 
y Encéladus.  
 
De entre todos estos lugares, a los que se les atribuyen 
características afines a una posible vida, el mejor conocido por su gran 
trayectoria de exploración es el planeta Marte y hacia él dirigimos la 
atención precisamente por el amplio conocimiento que del mismo se tiene 
y sobre todo porque presenta propiedades químicas, físicas y geológicas 
que podrían ser análogas a las que permiten el desarrollo de la vida en los 
espeleotemas silíceos. 
 
A grandes rasgos, la geología superficial de Marte divide al planeta 
en dos principales áreas: una en el hemisferio sur, formada por rocas 
antiguas del periodo Noeico, de gruesa corteza, con unos 60 Km de espesor, 
M. J. LÓPEZ-GALINDO 
294 
 
que presenta un relieve elevado (Highlands) y que está densamente 
afectado por cráteres de impacto; y otra en el hemisferio norte con rocas 
de edad similar pero, que están cubiertas por una capa de sedimentos más 
modernos del periodo Hespérico, con menor elevación (Lowlands), un 
relieve más suave, menor número de cráteres y un grosor cortical, incluida 
la capa de sedimentos, de unos 30 Km. Además, es importante destacar 
que entre ambos hemisferios se encuentra una zona más elevada, con más 
de 100 Km de espesor cortical, que separa ambas áreas a lo largo de una 
parte de su sutura y que se conoce con el nombre de región de Tarshis, en 
la que se alzan varios volcanes de escudo, entre los que destaca el Monte 
Olimpo (Olympus Mons). Las superficies de rocas volcánicas, depositadas 
por la actividad de estos volcanes son relativamente jóvenes, con una edad 
correspondiente al periodo Amazónico, aunque se cree que el origen de 























Fig.I.1.b. Escala temporal de Marte (modificada de Carr y Head, 2010). 
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Gracias a los múltiples estudios realizados sobre el planeta Marte, 
hoy día conocemos muchas de sus características que nos han hecho 
pensar en la posible existencia de formas de vida actuales o primitivas. De 
entre todas ellas, se han de destacar las siguientes por sus posibles 
analogías con las que determinan el depósito de espeleotemas silíceos en 
la Tierra y por tanto, por ser las que caracterizarían un potencial sistema 
geobiológico fuera de ella: 
 
• El elemento químico más abundante en las rocas volcánicas de la 
corteza de Marte es el silicio, con un 57-57.7%, según autores, del 
total de sus componentes (Waenke et al., 2001; Foley et al., 2003). 
El porcentaje de sílice también es el más elevado en el análisis 
composicional de los materiales finos que forman el suelo de Marte, 
con valores que van desde el 40.8%, para el rover Pathfinder, al 
46.6%, para la sonda espacial Viking 1. Estos valores, que han sido 
medidos en muestras de suelo, pueden considerarse como 
representantes de los valores medios para toda la corteza 
(McSween et al., 2003).  
 
• En cuanto a su petrología, los basaltos son las rocas más abundantes 
de la corteza de Marte. Según el artículo de McSween et al. (2003), 
basado en la composición de los meteoritos marcianos, los análisis 
del rover Pathfinder, el espectro térmico de emisión y los datos de 
densidades, la corteza del planeta vecino podría estar formada por 
basaltos y andesitas o por basaltos y productos de meteorización. 
Sin embargo, informaciones más recientes (Webster y Brown, 2013) 
revelan que la composición elemental de los afloramientos 
perforados por el rover de exploración Curiosity indican unas 
proporciones de sílice, alumnio, magnesio y hierro, propias de las 
rocas basálticas. En esta misión se ha conseguido una lectura 




conseguido quitar previamente el polvo superficial que cubre las 
rocas.  
 
• Además del basalto como roca principal en la corteza de Marte, 
existen otras rocas ígneas subsuperficiales ricas en cuarzo y 
plagioclasas, representadas solo localmente, e interpretadas como 
plutones de granitoides, que afloran en superficie gracias a la 
profundidad alcanzada en los cráteres de impacto (Bandfield et al., 
2004).  
 
• Así como el basalto constituye principalmente la altiplanicie del 
hemisferio sur, el llano, joven y profundo hemisferio norte, se 
encuentra cubierto por sedimentos ampliamente representados por 
la Formación Vastitas Borealis en la que predominan arenas 
basálticas retrabajadas por el transporte y la meteorización 
(McSween et al., 2003).  
 
• Pero también se han podido encontrar diferentes y extensos 
afloramientos de rocas sedimentarias. En el cráter Eagle en 
Meridiani Planum, hay depósitos compuestos por materiales 
siliciclásticos de grano fino derivados de la meterorización de las 
rocas basálticas y que presentan estratificación cruzada debido a la 
actividad del viento y del agua (Squyres et al., 2004). En estudios 
más recientes (Milliken et al., 2010) se ha podido comprobar la 
existencia de otro tipo de materiales sedimentarios depositados 
sobre el cráter Gale, situado en la zona limítrofe entre las tierras 
bajas del norte y las altas del sur. Estos materiales están compuestos 
por una formación basal más arcillosa, que se interpreta como 
propia de un clima benigno en presencia de agua, y por otra 
superior con un alto contenido en sulfatos, que correspondería con 
otra época posterior de clima cada vez más seco, aguas ácidas y 
condiciones oxidantes. Hoy día, gracias al rover de exploración de la 
NASA Curiosity, sabemos que las arcillas presentes en Yellowknife 
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Bay, junto al cráter Gale, fueron probablemente formadas cuando 
las rocas basálticas originales se fragmentaron, transportaron y 
redepositaron como partículas sedimentarias, mineralógicamente 
alteradas por la exposición al agua (Webster y Brown, 2013). En esta 
misma zona del cráter Gale, se han encontrado cantos rodados y 
granos de arena gracias a las cámaras situadas en el brazo de 
teledetección del Curiosity (Mastcam). Esta alternancia litológica ha 
sido interpretada como depósitos distales de abanico aluvial lo que 
constituiría un registro de condiciones climáticas pasadas propio de 
flujos de agua líquida, lo que hace pensar en un pasado habitable 
(Williams et al., 2013; Jerolmack, 2013).  
 
• En Marte también se produce la precipitación de algunos minerales 
secundarios, como la sílice opalina, en sus fases ópalo-A y ópalo-CT, 
cuya detección por parte del espectrómetro CRISM* (Bishop et al., 
2013) complementaria al descubrimiento de ópalo en el cráter 
Gusev  por el robot Spirit de la NASA, confirma las predicciones 
basadas en argumentos geoquímicos de que la alteración de la 
corteza basáltica debería producir en Marte fases minerales ricas en 
sílice. En el gran sistema de cañones Valles Marineris existe una 
amplia extensión de estratos de ópalo cubiertos por sulfatos de 
hierro que son testigo de una alteración acuosa de la corteza 
basáltica producida en un medio ácido a baja temperatura (Milliken 
et al., 2008). *CRISM: Espectrómetro Compacto de Imagen de 
Reconocimiento para Marte (del inglés, Compact Reconnaissance 
Imaging Spectrometer for Mars). 
 
• El porcentaje de sílice presente en las rocas del planeta Marte no 
suele aparecer como cuarzo libre, como sí ocurre en las rocas 
félsicas de la Tierra, sino que forma parte de la estructura de otros 
silicatos; sin embargo, su disponibilidad para ser liberado durante 




cuarzo es relativamente más estable, especialmente bajo 
condiciones de pH entre neutras y ácidas (McLennan, 2003). 
 
• Gracias a la cámara de imágenes infrarroja Themis a bordo de la 
nave Odyssey y a la cámara estéreo de alta resolución (HRSC) de la 
nave Mars Express de la Agencia Espacial Europea, se ha podido 
constatar la existencia de tubos de lava en las laderas del Monte 
Olimpo en la región de Tharsis. Estos han sido estudiados según su 
relación con abanicos de lava por Richardson et al. (2009). 
 
• Las temperaturas registradas en Marte varían desde los -28.15ºC 
hasta los 36.85ºC según datos del Mapeador Térmico de Infrarrojo 
(IRTM) que viajó a bordo de la sonda orbital Viking 1 (Lobitz et al., 
2001). Datos más recientes de parte del Espectógrafo de Emisión 
Térmica (TES) a bordo del orbitador Mars Global Surveyor arrojan 
valores con un espectro más estrecho de temperaturas, que van 
desde los -53.15ºC de mínima hasta los 16.85ºC de máxima 
(Haberle et al., 2001).   
 
• En la actualidad, Marte tiene hielo en los casquetes polares y vapor 
de agua en su atmósfera, sin embargo, los datos en cuanto a la 
presencia de agua líquida son más controvertidos. Algunas 
consideraciones teóricas sugieren que el agua líquida nunca podría 
fluir sobre el Planeta Rojo debido a las bajas presiones y 
temperaturas allí reinantes, sin embargo, Lobitz et al. (2001) 
haciendo una correlación entre los datos de temperatura y presión 
llegan a la conclusión de que hay periodos y lugares en la superficie 
de Marte con un interés especial en términos de una posible 
actividad geoquímica y biológica ligada al agua líquida. Más 
recientemente, otros autores (McEwen et al., 2011; Chevrier y 
Rivera-Valentin, 2012), basándose en la observación de imágenes 
captadas por el satélite Mars Reconnaissance Orbiter, también 
defienden la posibilidad de flujos de agua líquida y salobre en la 
actual superficie de Marte a través de canales de hasta cinco metros 
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de anchura, sobre pendientes pronunciadas, que aparecen y crecen 
gradualmente en las estaciones cálidas y se desvanecen en las frías. 
 
• Además, en tiempos pasados hubo multitud de ambientes 
geológicos que constatan hoy, la existencia de agua líquida sobre la 
primitiva superficie de Marte, y de los que quedan como testigos la 
morfología de su paisaje (redes de drenaje y abanicos aluviales), 
estructuras sedimentarias (cantos imbricados, facies distales de 
abanico, etc.) y la aparición de diferentes tipos de rocas 
sedimentarias (sulfatos, arcillas, arenas y conglomerados) 
(McSween et al., 2003; Milliken et al., 2008, 2010; Webster y Brown, 
2013; Williams et al., 2013; Jerolmack, 2013).  
 
• El gradiente geotérmico de Marte es muy pequeño, solo representa 
un 28% del terrestre, excepto en algunas zonas con evidencias de 
actividad volcánica reciente (de menos de 1 m.a). Este hecho, junto 
con la existencia de CO2 en estado líquido a una profundidad menor 
de la que se podría esperar para el agua líquida, no facilita la 
presencia de esta última en el subsuelo (Hoffman, 2001).  
 
 Todas estas características de Marte, de una forma directa o 
indirecta, permiten las condiciones adecuadas en las que podrían 
producirse ambientes propicios para el desarrollo de espeleotemas silíceos, 
y con ellos, el actual o antiguo, crecimiento de formas de vida. Sin embargo, 
como posibles factores limitantes, hay que tener presentes, en la 
actualidad, a la escasa y efímera presencia de agua líquida y a las dos 
formas nocivas de radiación de alta intensidad en la superficie de Marte: 
los Rayos Cósmicos Galácticos (GCRs), partículas causadas por explosiones 
de supernovas y otros eventos de alta energía producidos fuera del Sistema 
Solar; y las Partículas Energéticas Solares (SEPs) asociadas con erupciones 






De todos los rasgos expuestos anteriormente hay algunos 
elementos presentes en Marte que son fundamentales para el desarrollo 
de posibles espeleotemas silíceos y por ello se resaltan a continuación: (1) 
un compuesto esencial, la sílice formado no solo a partir del cuarzo sino 
también a partir de otros silicatos; (2) rocas y sedimentos de cuya 
alteración pueda precipitar ópalo (basaltos, granitos y arenas; (3) 
afloramientos ya constatadas de ópalo; (4) lugares protegidos de las 
radiaciones, los tubos de lava, desarrollados en coladas basálticas tipo 
trapp donde podrían formase espeleotemas; (5) una presión y 
temperatura, que en determinados lugares y días del año, permitiría el 
estado líquido del agua; y (6) pruebas geológicas que confirman la 
presencia primitiva de agua en estado sólido, líquido y gaseoso y que 
asimismo demuestran que también en la actualidad existen estos tres 
estados, aunque la fase líquida esté asociada a la actividad de aguas 
salobres. 
 
Sobre alguno de estos elementos, se exponen seguidamente datos 
adicionales que ilustran su relación con el depósito del tipo de 
espeleotemas al que se dedica este trabajo: 
 
Sabiendo de la existencia de ópalo en la superficie del planeta rojo 
(Bishop et al., 2013) podríamos deducir la posible formación de este 
mineral amorfo en otros lugares donde el agua se deslizara lentamente por 
un sistema de fisuras o cavidades, produciendo la alteración de los basaltos 
y el depósito de este, a modo de espeleotemas. Este ópalo, al igual que en 
nuestro planeta, pudo y puede albergar ecosistemas de él dependientes 
que protegidos en el interior de esas grietas ayudasen a la bioconstrucción 
de los supuestos espeleotemas silíceos. Pero principalmente cabría esperar 
que este tipo de sistemas geobiológicos encontrase refugio bajo los ya  
constatados tubos de lava existentes en los basaltos tipo trapp o flood 
basalts, de la superficie marciana (Richardson et al., 2009). Los tubos de 
lava son bajo las condiciones terrestres unos de los ambientes ideales para 
la producción de comunidades microbianas (Northup et al., 2011; 2013) y 
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de este tipo de bioespeleotemas. En Marte, además, ofrecerían la ventaja 
adicional de ser medios protegidos frente a la intensa radiación. 
 
Pero no solo en estos ambientes sería posible gozar de este tipo de 
protección fuera de nuestro planeta sino que, al igual que en la Tierra y 
también presentes bajo la cubierta silícea de algunos de nuestros 
espeleotemas (ver capítulo cuarto), la existencia de organismos endolíticos 
podría permitir la vida en lugares de condiciones extremas (Walker et al., 
2005; Tamppari et al., 2011; Sun, 2013) salvando así las dificultades de un 
planeta de atmósfera tenue sin apenas protección frente a la radiación y 
con una presión atmosférica muy baja (Sun, 2013). 
 
Un factor ambiental que en un principio parece presentar 
problemas para el desarrollo de estos ecosistemas en Marte sería el de las 
bajas temperaturas de su superficie; sin embargo, no parece resultar un 
obstáculo al haberse detectado en la Tierra organismos, como los 
estudiados en la región de McMurdo Dry Valleys de la Antártida (Tamppari 
et al., 2011) que por su carácter extremófilo (sicrófilos) son capaces de 
resistir temperaturas muy bajas. Además, variaciones periódicas en la 
oblicuidad del eje de Marte podrían subir ligeramente las temperaturas, y 
así, si las hipotéticas poblaciones allí existentes tuviesen largos periodos de 
latencia (~106 años), para permanecer durmientes en las épocas de baja 
oblicuidad, la vida podría regenerarse en aquellos periodos en los que el 
planeta volviese a estar más inclinado (Tamppari et al., 2011).  
 
 La presencia de agua líquida, por su parte, no parece ser un 
importante impedimento para el desarrollo de espeleotemas silíceos, ya 
que su existencia ha sido argumentada por diferentes observaciones: 
pequeños flujos de agua detectados por el satélite Mars Reconnaissance 
Orbiter (McEwen et al., 2011; Chevrier y Rivera-Valentin, 2012); la 
coincidencia en determinados lugares de la superficie de Marte en los que 
la presión y la temperatura, en algunos días del año, permitiría el estado 




presencia de antiguos flujos de agua capaces de formar acumulaciones de 
sedimentos (McSween et al., 2003; Milliken et al., 2008, 2010; Webster y 
Brown, 2013; Williams et al., 2013; Jerolmack, 2013); además de las 
variaciones cíclicas en el grado de inclinación del eje del planeta, que a 
largo plazo harían cambiar las temperaturas hacia otras más suaves 
(Tamppari et al., 2011) produciendo la fusión de los hielos. 
 
 Si este agua se uniese a los posibles ácidos orgánicos, 
metabólicamente producidos por un hipotético ecosistema microbiano, 
tendría la posibilidad de disolver, como ocurre en la Tierra, minerales 
silíceos como los que pueden estar presentes en los abundantes basaltos 
de Marte, formando así un gel de ópalo que podría precipitar en forma de 
espeleotemas silíceos en el tipo de cavidades antes descritas. 
 
En todo caso, el valor de este análisis debe recaer en la importancia 
que se ha de dar al estudio del registro geológico y de sistemas 
geobiológicos actuales, tal como el que en este trabajo de forma novedosa 
se presenta y que es esencial para contribuir a la mejora del conocimiento 
astrobiológico a partir de la exploración de nuestro planeta. Se abre así la 
puerta a la investigación de este tipo de medios como posibles lugares en 
los que encontrar biofirmas (Steele et al., 2005) que sustenten la existencia 
de organismos fuera de nuestro mundo. 
  




















ANEXO II. INVENTARIO MUESTRAS 
 
MUESTRAS FECHA ÚLTIMAS LLUVIAS DATOS COMPLEMENTARIOS LATITUD LONGITUD ROCA
AB 16/08/2011 MUY SECO. MUESTRA ROCA 38º 0’ 20,72’’ N 6º 13’ 37,97’’W GRANITOS
AB 1A 16/08/2011 MUY SECO. TECHO 38º 0’ 20,72’’ N 6º 13’ 37,97’’W GRANITOS
AB 1B 16/08/2011 MUY SECO. TECHO 38º 0’ 20,72’’ N 6º 13’ 37,97’’W GRANITOS
AB 1C 16/08/2011 MUY SECO. TECHO 38º 0’ 20,72’’ N 6º 13’ 37,97’’W GRANITOS
AB 1D 16/08/2011 MUY SECO. TECHO 38º 0’ 20,72’’ N 6º 13’ 37,97’’W GRANITOS
AB 1E 16/08/2011 MUY SECO. TECHO 38º 0’ 20,72’’ N 6º 13’ 37,97’’W GRANITOS
AB 1F 16/08/2011 MUY SECO. TECHO 38º 0’ 20,72’’ N 6º 13’ 37,97’’W GRANITOS
AB 1G 16/08/2011 MUY SECO. TECHO 38º 0’ 20,72’’ N 6º 13’ 37,97’’W GRANITOS
AB 1H 16/08/2011 MUY SECO. TECHO 38º 0’ 20,72’’ N 6º 13’ 37,97’’W GRANITOS
AB 2A 16/08/2011 MUY SECO. TECHO 38º 0’ 20,72’’ N 6º 13’ 37,97’’W GRANITOS
AB 2B 16/08/2011 MUY SECO. TECHO 38º 0’ 20,72’’ N 6º 13’ 37,97’’W GRANITOS
AB 3A 16/08/2011 MUY SECO. PARED 38º 0’ 20,72’’ N 6º 13’ 37,97’’W GRANITOS
AB 4A 16/08/2011 MUY SECO. 38º 0’ 20,72’’ N 6º 13’ 37,97’’W GRANITOS
AB 4B 16/08/2011 MUY SECO. LOSA HORZONTAL 38º 0’ 20,72’’ N 6º 13’ 37,97’’W GRANITOS
AB 4C 16/08/2011 MUY SECO. LOSA HORIZONTAL 38º 0’ 20,72’’ N 6º 13’ 37,97’’W GRANITOS
AB 4D 16/08/2011 MUY SECO. LOSA HORIZONTAL 38º 0’ 20,72’’ N 6º 13’ 37,97’’W GRANITOS
LJ 16/08/2011 MUY SECO. MUESTRA ROCA 38º 0’ 20,72’’ N 6º 13’ 37,97’’W GRANITOS
LJ 1A 25/08/2011 MUY ESCASAS 20/08/2011 37º 58' 13'' N 4º 50' 12'' W GRANITOS
LJ 2A 25/08/2011 MUY ESCASAS 20/08/2011 37º 58' 13'' N 4º 50' 12'' W GRANITOS
LJ 2B 25/08/2011 MUY ESCASAS 20/08/2011 37º 58' 13'' N 4º 50' 12'' W GRANITOS
LJ 2C 25/08/2011 MUY ESCASAS 20/08/2011 37º 58' 13'' N 4º 50' 12'' W GRANITOS
LJ 2D 25/08/2011 MUY ESCASAS 20/08/2011 37º 58' 13'' N 4º 50' 12'' W GRANITOS
LJ 2E 25/08/2011 MUY ESCASAS 20/08/2011 37º 58' 13'' N 4º 50' 12'' W GRANITOS  
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ANEXO II. INVENTARIO MUESTRAS 
 
MUESTRAS FECHA ÚLTIMAS LLUVIAS DATOS COMPLEMENTARIOS LATITUD LONGITUD ROCA
LJ 3A 25/08/2011 MUY ESCASAS 20/08/2011 TECHO 37º 58' 13'' N 4º 50' 11'' W GRANITOS
LJ 4A 25/08/2011 MUY ESCASAS 20/08/2011 TECHO 37º 58' 12'' N 4º 50' 12'' W GRANITOS
LJ 4B 25/08/2011 MUY ESCASAS 20/08/2011 TECHO 37º 58' 12'' N 4º 50' 12'' W GRANITOS
LJ 4C 25/08/2011 MUY ESCASAS 20/08/2011 TECHO 37º 58' 12'' N 4º 50' 12'' W GRANITOS
LJ 5A 25/08/2011 MUY ESCASAS 20/08/2011 37º 57' 47'' N 4º 50' 00'' W GRANITOS
LJ 5B 25/08/2011 MUY ESCASAS 20/08/2011 37º 57' 47'' N 4º 50' 00'' W GRANITOS
LJ 5C 25/08/2011 MUY ESCASAS 20/08/2011 37º 57' 47'' N 4º 50' 00'' W GRANITOS
LJ 5D 25/08/2011 MUY ESCASAS 20/08/2011 37º 57' 47'' N 4º 50' 00'' W GRANITOS
LJ 5E 25/08/2011 MUY ESCASAS 20/08/2011 37º 57' 47'' N 4º 50' 00'' W GRANITOS
LJ 6A 25/08/2011 MUY ESCASAS 20/08/2011 37º 57' 47'' N 4º 50' 00'' W GRANITOS
LJ 7A 25/08/2011 MUY ESCASAS 20/08/2011 37º 57' 49'' N 4º 50' 00'' W GRANITOS
LJ 7B 25/08/2011 MUY ESCASAS 20/08/2011 37º 57' 49'' N 4º 50' 00'' W GRANITOS
LM 18/09/2011 02/09/2011 MUESTRA ROCA 37º 54' 21,48'' N 6º 37' 51,22'' W METAVULCANITA ÁCIDA 
LM 1A 18/09/2011 02/09/2011 TECHO 37º 54' 21,48'' N 6º 37' 51,22'' W METAVULCANITA ÁCIDA 
LM 1B 18/09/2011 02/09/2011 37º 54' 21,48'' N 6º 37' 51,22'' W METAVULCANITA ÁCIDA 
LM 1C 18/09/2011 02/09/2011 SUELO 37º 54' 21,48'' N 6º 37' 51,22'' W METAVULCANITA ÁCIDA 
LM 1D 18/09/2011 02/09/2011 SUELO 37º 54' 21,48'' N 6º 37' 51,22'' W METAVULCANITA ÁCIDA 
LM 1E 18/09/2011 02/09/2011 microgours ferruginosos 37º 54' 21,48'' N 6º 37' 51,22'' W METAVULCANITA ÁCIDA 
LM 2A 18/09/2011 02/09/2011 PARED 37º 54' 21,62'' N 6º 37' 51,06'' W METAVULCANITA ÁCIDA
LM 2B 18/09/2011 02/09/2011 PARED 37º 54' 21,62'' N 6º 37' 51,06'' W METAVULCANITA ÁCIDA
LM 2C 18/09/2011 02/09/2011 PARED (grieta) 37º 54' 21,62'' N 6º 37' 51,06'' W METAVULCANITA ÁCIDA   
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 ANEXO II. INVENTARIO MUESTRAS 
 
MUESTRAS FECHA ÚLTIMAS LLUVIAS DATOS COMPLEMENTARIOS LATITUD LONGITUD ROCA
C 21/09/2001 02/09/2011 MUESTRA ROCA 37º 47' 28,91'' N 6º 33' 16,66'' W CUARZODIORITAS
C 1A 21/09/2011 02/09/2011 TECHO 37º 47' 28,91'' N 6º 33' 16,66'' W CUARZODIORITAS
C 1B 21/09/2011 02/09/2011 TECHO 37º 47' 28,91'' N 6º 33' 16,66'' W CUARZODIORITAS
C 1C 21/09/2011 02/09/2011 TECHO 37º 47' 28,91'' N 6º 33' 16,66'' W CUARZODIORITAS
C 1D 21/09/2011 02/09/2011 TECHO 37º 47' 28,91'' N 6º 33' 16,66'' W CUARZODIORITAS
C 1E 21/09/2011 02/09/2011 SUELO 37º 47' 28,91'' N 6º 33' 16,66'' W CUARZODIORITAS
C 1F 21/09/2011 02/09/2011 SUELO 37º 47' 28,91'' N 6º 33' 16,66'' W CUARZODIORITAS
RPH 1 21/09/2011 02/09/2011 MUESTRA ROCA 37º 43' 22,85'' N 6º 32' 47,20'' W EPICLASTITAS ÁCIDAS
RPH 1A 21/09/2011 02/09/2011 37º 43' 22,85'' N 6º 32' 47,20'' W EPICLASTITAS ÁCIDAS
RPH 1B 21/09/2011 02/09/2011 37º 43' 22,85'' N 6º 32' 47,20'' W EPICLASTITAS ÁCIDAS
RPH 1C 21/09/2011 02/09/2011 37º 43' 22,85'' N 6º 32' 47,20'' W EPICLASTITAS ÁCIDAS
RPH 1D 21/09/2011 02/09/2011 37º 43' 22,85'' N 6º 32' 47,20'' W EPICLASTITAS ÁCIDAS
RPH 2 28/09/2011 02/09/2011 MUESTRA ROCA 37º 43' 31,28'' N 6º 32' 18,80'' W RIOLITA
RPH 2A 28/09/2011 02/09/2011 PARED 37º 43' 31,28'' N 6º 32' 18,80'' W RIOLITA
RPH 2B 28/09/2011 02/09/2011 PARED 37º 43' 31,28'' N 6º 32' 18,80'' W RIOLITA
RPH 2C 28/09/2011 02/09/2011 PARED 37º 43' 31,28'' N 6º 32' 18,80'' W RIOLITA
RPH 3 28/09/2011 02/09/2011 MUESTRA ROCA 37º 43' 26,51'' N 6º 32' 15,70'' W DACITA
RPH 3A 28/09/2011 02/09/2011 PARED 37º 43' 26,51'' N 6º 32' 15,70'' W DACITA
RPH 3B 28/09/2011 02/09/2011 PARED 37º 43' 26,51'' N 6º 32' 15,70'' W DACITA
RPH 3C 28/09/2011 02/09/2011 fisura interna 37º 43' 26,51'' N 6º 32' 15,70'' W DACITA
RPH 3D 28/09/2011 02/09/2011 PARED 37º 43' 26,51'' N 6º 32' 15,70'' W DACITA
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MUESTRAS FECHA ÚLTIMAS LLUVIAS DATOS COMPLEMENTARIOS LATITUD LONGITUD ROCA
BR 14/01/2012 (0,9 l/m2) 14/12/2012 MUESTRA ROCA 39º 1' 12,35'' N 6º 10' 31,26'' W GRANODIORITA PORFÍDICA
BR 1A 14/01/2012 (0,9 l/m2) 14/12/2012 TECHO 39º 1' 12,35'' N 6º 10' 31,26'' W GRANODIORITA PORFÍDICA
BR 1B 14/01/2012 (0,9 l/m2) 14/12/2012 TECHO gour en plagiocl 39º 1' 12,35'' N 6º 10' 31,26'' W GRANODIORITA PORFÍDICA
BR 1C 14/01/2012 (0,9 l/m2) 14/12/2012 TECHO 39º 1' 12,35'' N 6º 10' 31,26'' W GRANODIORITA PORFÍDICA
BR 1D 14/01/2012 (0,9 l/m2) 14/12/2012 gour PARED 39º 1' 12,35'' N 6º 10' 31,26'' W GRANODIORITA PORFÍDICA
BR 2A 14/01/2012 (0,9 l/m2) 14/12/2012 SUELO 39º 1' 13,14'' N 6º 10' 31,73'' W GRANODIORITA PORFÍDICA
BR 2B 14/01/2012 (0,9 l/m2) 14/12/2012 SUELO huevos reptil 39º 1' 13,14'' N 6º 10' 31,73'' W GRANODIORITA PORFÍDICA
BR 2B 14/01/2012 (0,9 l/m2) 14/12/2012 SUELO huevos reptil 39º 1' 13,14'' N 6º 10' 31,73'' W GRANODIORITA PORFÍDICA
BR 2C 14/01/2012 (0,9 l/m2) 14/12/2012 TECHO 39º 1' 13,14'' N 6º 10' 31,73'' W GRANODIORITA PORFÍDICA
BR 2D 14/01/2012 (0,9 l/m2) 14/12/2012 SUELO huevos reptil 39º 1' 13,14'' N 6º 10' 31,73'' W GRANODIORITA PORFÍDICA
BR 3A 14/01/2012 (0,9 l/m2) 14/12/2012 SUELO INCLINADO 39º 1' 13,95'' N 6º 10' 31,04'' W GRANODIORITA PORFÍDICA
BR 3B 14/01/2012 (0,9 l/m2) 14/12/2012 SUELO INCLINADO 39º 1' 13,95'' N 6º 10' 31,04'' W GRANODIORITA PORFÍDICA
BR 3C 14/01/2012 (0,9 l/m2) 14/12/2012 LOSA HORIZONTAL 39º 1' 13,95'' N 6º 10' 31,04'' W GRANODIORITA PORFÍDICA
LB 04/02/2012 (1,5 l/m2) 27/01/2012 MUESTRA ROCA 39º 25' 19,54'' N 6º 29' 45,25'' W GRANITO megacrist. feldesp
LB 1A 04/02/2012 (1,5 l/m2) 27/01/2012 TECHO 39º 25' 10,73'' N 6º 29' 50,80''W GRANITO megacrist. feldesp
LB 1B 04/02/2012 (1,5 l/m2) 27/01/2012 TECHO 39º 25' 10,73'' N 6º 29' 50,80''W GRANITO megacrist. feldesp
LB 1C 04/02/2012 (1,5 l/m2) 27/01/2012 TECHO INCLINADO 39º 25' 10,73'' N 6º 29' 50,80''W GRANITO megacrist. feldesp
LB 2A 04/02/2012 (1,5 l/m2) 27/01/2012 LOSA HORZONTAL 39º 25' 14,97'' N 6º 29' 45,08''W GRANITO megacrist. feldesp
LB 2B 04/02/2012 (1,5 l/m2) 27/01/2012 LOSA HORIZONTAL 39º 25' 14,97'' N 6º 29' 45,08''W GRANITO megacrist. feldesp
LB 3A 04/02/2012 (1,5 l/m2) 27/01/2012 LOSA HORIZONTAL 39º 25' 19,54'' N 6º 29' 45,25'' W GRANITO megacrist. feldesp
LB 3B 04/02/2012 (1,5 l/m2) 27/01/2012 LOSA HORIZONTAL 39º 25' 19,54'' N 6º 29' 45,25'' W GRANITO megacrist. feldesp































LJ5a_6 22.8 10 - Ovadas 1.85x1.28 Corythion dubium 
LJ5a_9 23.38 11.86 - Ovadas Corythion dubium 
LJ5a_11 30 ~12  Dentada Circulares 4.3 ovaladas 2 (glabras) 
Resto de Trinema 
lineare 
LJ5a_12 30.76 14.8  - Circulares 3.3 ovaladas 1.5 Trinema lineare 
LJ5a_13 30.76 14.8  - Circulares Dos tamaños Trinema lineare 
LJ5a_14 31 13  - Circulares 3.7 ovaladas 1.7 Trinema lineare 
LJ5a_15 22.88 13.72 - Ovadas Corythion dubium 
LJ5a_18 42.6 ~23 - 1.7x4.7 Ovadas, algunas en punta Euglypha dickensii 
RPH2a31_6 - - 8.43 Ovado-rectangulares 
Euglypha rotunda 
(detalle boca) 
RPH2a2_4 39.7 20.58 13.52 Ovado-rectangulares Euglypha rotunda 
RPH2a2_5 - - - Ovado-rectangulares 
Euglypha rotunda 
(detalle boca) 
RPH2a2_10 32.38 16.76 - Ovado-rectangulares Euglypha rotunda 
RPH2a2_12 - 20.49 - Ovado-rectangulares Euglypha rotunda 
RPH2a31_4 35 26.33 9 Ovado-rectangulares Euglypha rotunda 
RPH2a31_10 Restos de testa 
RPH2a31_11 Restos de testa 
RPH2a31_17 37.89 20.21 - Ovado-rectangulares Euglypha rotunda 











RPH2a31_19 - - - Ovado-rectangulares 
Euglypha rotunda 
(detalle boca) 
RPH2a31_21 - - - Ovado-rectangulares 
Euglypha rotunda 
(deteriorada) 
RPH2a33_33 ~40.2 22.9 - ovadas Assulina muscorum 













RPH2a34_59 ~45 25 - ovadas Assulina muscorum 
RPH2ba_21 34.41 16.76 Dentada 5.58 ovadas Corythion dubium 
BR2b_46 - 45 Ovalada 19x11 Granos minerales Plagiopyxis sp. 
BR2b_47 Restos de testa cubiertos por ópalo 
BR2b_28 Placas silíceas de ameba 
BR2b_24 35.61 25.47 - Redondeadas, ovales y angulares 
Schoenbornia 
humicola 
BR2b_37 125 107 - Partículas silíceas y restos orgánicos 
Amphitrema 
Wrightianum ¿? 
BR2b_38 125 107 - Partículas silíceas y restos orgánicos 
Amphitrema 
Wrightianum ¿? 
BR2b_39 125 107 - Partículas silíceas y restos orgánicos 
Amphitrema 
Wrightianum ¿? 
BR2c_56 26.66 17.6 destruida Redondeadas, ovales y angulares 
Schoenbornia 
humicola 























ANEXO IV. INVENTARIO DIATOMEAS 





C1ba Pennada rafídea 
Pinnularia 




hacia un lado 




LJ5a_4 Pennada rafídea Luticola sp. 21.66 6.83 
Especimen 
roto 








LJ5a_10 Pennada rafídea 
Pinnularia 
borealis - - 
Especimen 
roto 
RPH2a31_24 Pennada rafídea Luticola sp. 13.76 4.54 
Estigma en 
un lado del 
área central 





BR2b_22 Pennada rafídea 
Pinnularia 




hacia un lado 
BR2B_23 Pennada rafídea 
Pinnularia 
borealis 35.71 - 
Detalle de la 
anterior 
BR2b_27 Pennada arrafídea 
Diatoma 
mesodon 12.79 5.3 
Elíptica con 
bajo nº de 
costillas 
 
































C1ba_6 Quercus coccifera 
Quercus 
rotundifolia 13.33 23.33 
Granulado-verrugosa 
rugualda 
C1ba_7 Quercus coccifera 
Quercus 
rotundifolia 18.55 24.74 
Granulado-verrugosa 
rugualda 
C1ba_8 Quercus coccifera 
Quercus 
rotundifolia 16.49 20.61 
Granulado-verrugosa 
rugualda 
LJ5a_19 Olea europaea Olea europaea 
18.57 20 
reticulate lúmen<2.14 
LJ5a_20 Olea europaea Olea europaea 
18.57 20 
reticulate lúmen<2.14 
RPH2a2_1 Quercus coccifera 
Quercus 
coccifera 15 25.8 Rugulada verrugosa 
RPH2a2_2 Quercus coccifera 
Muy 
deshidratada 9.61 ? 24.03 verrugosa 
RPH2a2 Quercus coccifera 
Muy 
deshidratada 15.38 23.07 Rugulado verrugosa 
RPH2a31 Cistus salvifolius 
Cistus 
salvifolius 
43.75 Reticulate con espínulas, 
muy corroída Lúmen<1.25 
RPH2a31_12 Populus alba 
Populus alba o 
nigra 
20 Rugulate. Muros 
doble que los lúmenes Lúmen<0.83 
RPH2a31_13 Populus alba 
Populus alba o 
nigra 
20 Rugulate. Muros 
doble que los lúmenes Lúmen<0.83 
RPH2a31_16 Oleaceae Oleaceae 11.25 12.5 Reticulate, muy corroído 
RPH2a31_1 Pinus pinea Pinus pinea 
48x50.4x… Rugulate-verrucate 
Sacos=42x… Sacos: scabrate 
RPH2a31_22 Olea europaea Olea europaea 
13.71 20 Reticulate con muros 
verrugosos Lúmen<1.85 
RPH2a33_29 Pinus pinea Pinus pinea Deshidratado 
Rugulate-verrucate 
Sacos: scabrate 
RPH2a31_20 Pinus pinea Pinus pinea 
- Rugulate-verrucate 
42x27x… Sacos: scabrate 
RPH2a33_31 Pinus pinea Pinus pinea 
49.5x32.4x… rugulate-verrucate 
Sacos=45x18x… Sacos= scabrate 
RPH2a33_37 Pinus Pinus pinea 40x45x… rugulate-verrucate 
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pinea Sacos 20x47x… Sacos= scabrate 
RPH2a33_38 Quercus? - 20 30.75 Granunalate Gránulos<1 
RPH2a33_42 Pinus pinea Pinus pinea 
30x46x… Rugulate-verrucate 
Sacos=28x44x… Sacos= scabrate 
RPH2a33_43 Quercus coccifera deshidratada 13.38 20.96 Rugulado-verrugosa 
RPH2a33_44 Quercus coccifera deshidratada 13.38 20.96 Rugulado-verrugosa 
RPH2a34_46 Oleaceae Oleaceae 
14 - Reticulate, muy 
corroído lúmen<1.5 
RPH2a34_49 Olea europaea Olea europaea 
16 18 Reticulate, verrucate 
en los muros Lúmen<1.63 
RPH2ba_12 Quercus coccifera deshidratada 15.9 30.22 Rugulado-verrucate 
RPH2ba_14 Rubus ulmifolius 
Rubus 
ulmifolius 13.32 26.53 
Vermiculada con 
microperforaciones 
RPH2ba_17 Quercus coccifera deshidratada 13.88 25.55 Rugulado-verrucate 
RPH2ba_19 Oleaceae Oleaceae 
10 18.75 
Reticulate corroída Lúmen<1.25 
BR1a2_9 Quercus coccifera 
Quercus 
coccifera 16.25 - 
Granulado-verrugosa 
rugualda 
BR2b_5 Olea europaea Olea europaea 
13.89 22.88 Reticulate, verrucate 
en los muros Lúmen: 2.54 
BR2b_16 Quercus coccifera 
Quercus 
coccifera 14.91 20.33 
Granulado-verrugosa 
rugualda 
BR2b_20 Senecio vulgaris Senecio sp. 
r.e.=30.8 
espinas=2x4.3 Reticulate con espinas 
BR2b_21 Quercus coccifera 
Quercus 
coccifera 17.93 - 
Granulado-verrugosa 
rugualda 
BR2b_26 Quercus coccifera 
Quercus 
coccifera 10.62 17 
Granulado-verrugosa 
rugualda 
BR2b_29 Quercus coccifera 
Quercus 
coccifera 19.04 20 
Granulado-verrugosa 
rugualda 
BR2b_30 Quercus coccifera 
Quercus 
coccifera 15.07 17.69 
Granulado-verrugosa 
rugualda 
BR2b_31 Quercus coccifera 
Quercus 





BR2b_32 Quercus coccifera 
Quercus 
coccifera Dos especímenes 
Granulado-verrugosa 
rugualda 
BR2b_40 Quercus coccifera 
Quercus 
coccifera Varios especímenes 
Granulado-verrugosa 
rugualda 
BR2b_44 Olea europaea Olea europaea 
13.48 19.66 Reticulate, verrucate 
en los muros Lúmenes: 2.92 
BR2b_45 Quercus coccifera 
Quercus 
coccifera 15.25 18.98 
Granulado-verrugosa 
rugualda 
 
 
